

























































































































The  Miocene‐Pliocene  sediment  of  the  NNW  –  SSE  striking  Monastir‐Florina‐Ptolemais‐Kozani/Servia‐Basin 
comprises the largest Lignite deposits in the Balkan area. The basin extends from Monastir (F.Y.R.O.M) in the North 
to the Elassona region (Makedonia/GR) in the South and covers a total area of 120 km². Today 71 % of the electrical 
power  demand  of  capital  Athens  are  provided  through  energy  production  in  the  MFPK/S‐B.  Besides  their 
economical  value  the  rhythmically  bedded  lignites  potentially  contain  a  detailed  palaeoclimatic  record  of  the 
Northeastern Mediterranean realm.  
The Neogene is characterized by frequent alternations of cold and warm periods, with sometimes significantly higher 
temperatures  than present  (Bradley, 1999). Changes of orbital  frequencies and  concomitant  insolation  fluctuations 







Spectral  analyses  of  climatic  data  confirm  the  influence  of  obliquity  and  precession  on  the  seasonal‐regional 
distribution  of  insolation.  The  former mainly  controls  the  duration  of  seasons  and  has  the  greatest  effect within  
boreal latitudes. Hence, insolation increases on the sun facing side of the earth during perihelion, while the length of 
summer decreases. In contrast, the other hemisphere experiences a different insolation contrast.  
The  aim  of  the  present  PhD‐Project  is  to  analyse  the  rhythmically  bedded Neogene  lignite‐sequences  (Miocene‐










periods of 128.2 – 95, 53.6 – 39.7, and 23.7 – 18.9 ka  ‐ has been verified by  time  series of various, high  resolution 
























werden,  welche  Schwankungen  in  der  Insolation  verursachen  und  somit  das  atmosphärisch‐ozeanische  System 
steuern.  Zeitreihenanalysen  belegten  bereits  in  den  70er  bis  späten  90er  Jahren  des  letzten  Jahrhunderts  diese 
Variationen innerhalb mariner (Hays et al., 1976; Imbrie & Imbrie, 1980) und kontinentaler Ablagerungen (Santarelli 
et al., 1988, van Vugt et al., 1998).  
Die  Ursachen  und  Steuerungsprozesse  dieser  Variationen  sind  von Milankovitch  (1920,  1930,  1941)  eingehenst 
diskutiert  worden.  Er  nahm  an,  dass  die  Sonneneinstrahlung,  die  maßgebliche  Ursache  für  längerfristige 
Schwankungen  ist.  Folgernd müssten  diese  orbitalen  Parameter mit  signifikanten Veränderungen  der  saisonalen 
Variationen einhergehen. Hierbei handelt es sich insbesondere um die Exzentrizität der Erdumlaufbahn (123 – 98 ka 
Zyklus),  die  Schiefe  der  Ekliptik  (50  –  41  ka  Zyklus)  und  die  Präzession  der  Erdachse  (23  –  19  ka  Zyklus). 
Spektralanalysen von Klimadaten belegen, dass die Schiefe der Ekliptik und die Präzession die saisonal‐räumliche 
Verteilung der  Insolation beeinflussen  (Berger, 1988). Erstere kontrolliert vor allem die Länge der  Jahreszeiten und 
zeigt ihren größten Effekt innerhalb borealer Breiten. Letztere hat zur Folge, dass die im Perihel sonnenzugewandte 
Hemisphäre  im  Sommer  eine  höhere  Insolation  erreicht,  aber  aufgrund  der  unterschiedlichen 
Erdumlaufbahngeschwindigkeiten  auch  einen  kürzeren  Sommer  aufweist. Dem  entgegengesetzt  zeigt  die  übrige 
Hemisphäre einen stärkeren Insolationskontrast.  
Zielsetzung der Dissertation  ist die Untersuchung der rhythmisch entwickelten neogenen (mio‐pliozänen/Komnina 




Ein‐  bzw.  Zweikomponentenremanenz  aufweisen.  Wechselfeldstabilen  Remanenzen,  welche  innerhalb  aller 





wird  ferner eine  relativ  inhomogene Magnetominerlogie ersichtlich. Diese  ist überwiegend  repräsentiert durch die 
Eisenoxide (Magnetit, Hämatit) und die Eisensulfide (Greigit, Pyrrhotit).  
Das Variationsmuster dieser Zyklen, welche innerhalb der astronomischen Reihenentwicklung Perioden von 128.2 – 
95,  53.6  –  39.7,  23.7  –  18.9  ka  und  Submilankovitch‐Bänder  erfassen,  wurde  durch  Zeitreihen  verschiedener 
hochauflösender  spektrophotometrischer  (L*,a*,b*,ΔE*ab,C*,h)  und  geophysikalischer  (γ‐Ray‐Log  und 
Suszeptibilität)  Skalare    nachgewiesen. Diese  hochauflösenden  Proxydaten werden  ferner mit  einer  numerischen 
Frequenzanalyse näher untersucht. Die hieraus  resultierende Filterung der Datensets belegen  eine Hierarchie von 
Zyklen  beginnend  mit  den  niederfrequenten  Milankovitchzyklen  hin  zu  einer  höherfrequenten  suborbitalen 
Variabilität.  Folglich  kann  eine  Interpretation  dieser  schon  visuell  erkennbaren  Hell‐/Dunkel‐Bankungen  (sog. 
Zebraschichtung) mit überwiegend klimatischen Kontext in Betracht gezogen werden. Eine Vielzahl weiterer Proxys 









1.   Einführung und Zielsetzung
2.   Geologische Gliederung von Griechenland
3.   Paläogeographische Entwicklung Griechenlands im Neogen
4.   Lang- und kurzperiodische Steuerungsmechanismen zyklischer Sedimentation
5.   Gesteinsmagnetische Grundlagen
6.   Methodik
7.   Ergebnisse und Interpretation der XRD-, TG/DTG- und DTA- Untersuchungen
8.   Ergebnisse und Interpretation der paläo- und gesteinsmagnetischen Daten
2.1 Pelagonische Zone
2.2. Geologie des Florina-Ptolemais-Kozani/Servia-Grabens
2.3. Obermiozäne Lignitablagerungen
2.4. Pliozäne Lignitablagerungen
2.5. Quartäre Lignit- und Torfsequenzen
4.1. Orbitale Klimaschwankungen (Die Milankovitch Theorie)
4.2. Suborbitale Klimaschwankungen
5.1. Parameter der Hysteresekurve
5.2. Natürliche remanenztragende Minerale
5.3. Eigenschaften magnetischer Minerale
6.1.  Hochauflösende Geländeuntersuchungen





8.1. Entmagnetisierungsversuche und Orthogonale Zijderveld-Diagramme
8.2. Interpretation der paläomagnetischen Daten
8.3. IRM und Backfield
8.4. Remanenzkoerzitivkraft (Hcr), Median Destructive Field (MDF) und R-Wert
8.5. Gesteinsmagnetische Untersuchungen
8.6. Interpretation der examinierten gesteinsmagnetischen Parameter















































9.   Ergebnisse und Interpretation der auflichtmikroskopischen Untersuchungen
10. Ergebnisse und Interpretation der Farb-, -Ray-Log und Suszeptibilitäts-Parameter














11.1. Tuning der Sedimentären Zyklen (Sektion Lava)
11.2. Zeitreihenanalysen der Sektion Lava
11.3. Tuning der Sedimentären Zyklen (Sektion Vegora)
11.4. Zeitreihenanalysen der Sektion Vegora
11.5. Tuning der Sedimentären Zyklen (Bohrung KAP-107)
11.6. Zeitreihenanalysen der Bohrung KAP-107


























































































































































Temperaturen. Diesem  sog. Paläozänen/Eozänen‐Temperaturmaximum  (PETM), mit einer Differenz von 5 – 6  °C, 





Ma) kam es zu einer  starken Abkühlungsphase, die  sich besonders  im Bereich der Pole bemerkbar machte. Diese 
ging im Laufe des mittleren Pliozäns (3.3 – 3 Ma) in eine wärmere Phase über, welche sich mit ca. 2 – 3 °C höheren 
Temperaturen als heute bemerkbar machte. Die Ursache hierfür liegt in einem plötzlichen Anstieg des Greenhouse 
Gases Kohlendioxid  (Ravelo  et  al.,  2004)  (360  –  440 ppm)  in der Atmosphäre, das  auf  erhöhte  vulkanische CO2‐











im  grönländischen  Festlandseis  (Dansgaard  et  al.,  1993)  haben  sich  bereits  in  der  Vergangenheit  als  sehr  gute, 












deutung. Mittels  der  bereits  erbrachten  radiometrischen  Fixpunkte  (Steenbrink  et  al.,1999)  und  der Anwendung 
univarianter und bivarianter  (paläo‐ und gesteinsmagnetischer) multiproxymativer Verfahren werden  ferner diese 






Ziel  der  durchgeführten  Untersuchungen  ist,  die  Entwicklung  der  limnofluvialen  Ablagerungen  im  Florina‐
Ptolemais‐Kozani/Servia‐Graben in Nordwest Griechenland für die neogene Zeitscheibe von ca. 3.3 – 6.9 Ma zeitlich 















Die  generierten Proxydatensätze werden  anschließend mit  bereits  generierten Proxys  aus dem  Florina‐Ptolemais‐
Kozani/Servia Graben  verglichen  um  ein  insgesamt  besseres Verständnis  der  Steuerungsmechanismen  des  nord‐









Griechenland  wird  nach  Aubouin  (1959)  aufgrund 
seiner  Paläogeographie,  der  magmatischen  Entwick‐
lung, Tektonik  und  seiner  unterschiedlichen  Fazies  in 
zwei  Zonen  gegliedert.  Das  sind  (i)  die  Innere  Zone 
(Parnass‐  bis Vardar‐Zone)  und  (ii)  die  Externe  Zone 
(Pindos‐ bis Präapulische‐Zone)  (Abb. 1). Das gesamte 
hellenische  Orogen  setzt  sich  aus  sedimentären  und 
magmatischen  Gesteinen  vorwiegend  mesozoisch  bis 
känozoischen Alters zusammen. Paläozoikum kann nur 
an wenigen Lokalitäten beobachtet werden. 





im W  (Präapulische  Zone  und  Plattenkalk  Serie)  und 
einem Hinterland  im NE  (Serbomakedonisches Massiv 





Stockwerken  der  Peloponnes  und  des  Kreta  Inselbo‐
gens anzutreffen  ist. Letzterer wird durch den Media‐
nen  Kristallin  Gürtel  (Dürr,  1975),  der  von  West‐
Makedonien‐Thessalien‐Euböa‐Attika  über  die  Kykla‐
den  zum Menderes‐Kristallin  verläuft,  eingenommen. 
Nach  gegenwärtigen  Vorstellungen  setzten  die  Sedi‐
mentationsprozesse  in  allen  Zonen  während  der 
Permotrias ein. Hiermit einhergehend begann die geo‐
tektonische  Entwicklung,  die  mit  Faltung,  Deckenbe‐
wegung und Regionalmetamorphose einherging.  
Jacobshagen  (1986) erwähnt  folgende  tektonische Zyk‐
len: neohellenischer Zyklus (Miozän), mesohellenischer 
Zyklus  (Eozän),  eohellenischer  Zyklus  (Unterkreide) 
und den kimmerischen Zyklus im Dogger. 
Laut  Jacobshagen  (1986)  führten  die  postorogenen 
Prozesse  im  nordostgriechischem  Kristallin,  der 
Vardarzone und in Teilen des marinen Raumes zu einer 
Modifikation der palägeographisch‐tektonischen Situa‐











In  der  geotektonischen  Zonengliederung  der 
Helleniden  nach  Aubouin  (1959),  Jacobshagen  (1986) 
und Mountrakis  (1985) wird das Untersuchungsgebiet, 
der  Ptolemais‐Graben,  mit  samt  seiner  sedimentär‐
metamorphen  Umrandung  (Askion,  2111  m  und  W‐
Vermion, 2061 m) der Pelagonischen Zone zugeordnet. 
Diese  Zone, welche  den  größten  Teil  der  Helleniden 
umfasst,  wird  von  drei  großen  Einheiten  aufgebaut: 
Den Ophiolithen, der Mesoauthochthonen Kreide und 
den Pelagonischen Decken. Die Pelagonischen Decken 
bestehen  an der Basis  aus  einem  variskisch metamor‐
phen Kristallin (Brunn, 1956), einer jungpaläozoisch bis 
altmesozoischen  klastischen  Abfolge  (Trias  ?)  sowie 
einer  karbonatischen  Folge  (Trias‐Unterkreide).  Das 
variskisch‐metamorphisierte Kristallin, das  auch unter 
der Bezeichnung Thessalisches Kristallin  in der Litera‐
tur  Einklang  gefunden  hat,  tritt  überwiegend  in  N‐
Griechenland  auf.  Diese  schwach  metamorphisierten 
grünschieferfaziellen Abfolgen  bestehen  hauptsächlich 
aus Amphibolithschiefern,  Glimmerschiefern,  Gneisen 
und Graniten.  Bei  den  jungpaläozoischen,  klastischen 
Ablagerungen handelt es sich um  feldspatreiche Sand‐
steine,  Schluffsteine  und  Tonschiefer.  Das  Liegende 
dieser  Serien  wird  durch  permokarbone 
Quarzkonglomerete  eingenommen,  die  Lokal  einige 
unwirtschaftliche  Flözbänder  führen.  Eingeleitet  wer‐
den Mitteltrias bis Unterkreide durch Flachwasserkalke 
und Dolomite, die bis zu einer Mächtigkeit von mehre‐
ren  1000 m  anschwellen  können. Die Abfolgen  setzen 
im  Ladin  mit  Pyroklastiten,  Rhyolithen  und  Daciten 
ein. Es  folgen  fossilführende Serien des Lias. Den Ab‐
schluss  bildet  ein  bauxitführender  Emersionshorizont 
aus dem Dogger. Hydrozoenreicher Malm und Riffkal‐
ke aus dem Tithon  leiten  in die Unterkreide über. Die 
zweite  große  Einheit  der  Pelagonischen  Zone  wird 
durch die Ophiolithischen Serien  eingenommen. Hier‐
bei handelt  es  sich um  stark mylonitisierte Ophiolithe 
des  Vourinos  und  des  Pindos,  welche  während  des 
eohellenischen Zyklus  auf die Pelagonischen bzw. die 
Pindos  Serien  aufgeschoben  wurden.  Die 
Mesoautochthone  Kreide  stellt  die  dritte  Großeinheit 
dar. Nach  der  eohellenischen  Tektogenese  in  der Un‐
terkreide, hob  sich  eine Kordillere  aus dem Meer, die 
während  des  Cenoman  wieder  versank.  Eine  bis  ins 
Eozän  anhaltende  Akkumulation  mariner  Sedimente 
stellt gemeinsam mit den Verwitterungsbildungen das 
Mesoautochthon  dar. Die  Basis  besteht  aus  Psephiten 
gefolgt  von  dickbankigen  bzw.  massigen 







sich  700  m  ü.  NN  befindet,  gehört  zu  einer 
intramontanen  Beckenzone,  die  sich  über  Monastir 
(Former Yugoslav Republic of Macedonia) bis Servia in 
NW‐Makedonien  erstreckt.  Die  gesamte  Beckenzone 
verläuft NNW  – SSE mit  einer Längsausdehnung von 
120 km und einer durchschnittlichen Breite von 25 km 
(Abb.  2). Nach Pavlides  (1985,  1986) kann  für die Bil‐
dung  der  Grabenzone,  die  auf  zwei  älteren 
prämiozänen  Hauptstörungslineamenten  aufliegt, 
mittel‐  bis  spätmiozänes  Alter  angenommen  werden. 
Auf diese postmiozänen  tektonischen Bewegungen  ist 
das generelle flache Einfallen der Schichten von 5 – 10° 
und  die  über  100  m  weit  reichenden  Versatzbeträge 
zurückzuführen. Die hieraus resultierenden Tröge und 

















Sedimente wurden  in  einem  größeren Bereich  abgela‐
gert und  lassen  sich mit den  jüngeren neogenen Sedi‐
menten der Ptolemais Formation sehr gut vergleichen. 




ten  bestehen,  entsprechen  einer  fluviatilen‐lakustrinen 









Abb. 2. Geologische  Übersichtskarte  des  Florina‐Ptolemais‐Kozani/Servia‐Grabens  mit  der  Position  der 
untersuchten  Bohrung  und  der  Tagebaue: AM  = Amynteon‐Mine, ApM  = Apophysis‐Mine‐, NF  = Nord‐, MF  = 
Haupt‐, KFM = Komanos‐, KF = Kardia‐, WF = West und SF = Süd‐Feld‐Mine. Verändert nach Papakonstantinou 
(1979),  Steenbrimk  (2001)  und  Kolovos  (2001).  Die  stratigraphische  Säule  gibt  die  Beckenfüllung  wieder.  Nach 
Koukouzas (1990). 
Nach Koukouzas  et  al.  (1992) nimmt  ihre Mächtigkeit 
progressiv  nach Westen  ab  und  verschwindet  an  den 
Rändern  beider  Subbecken. Die  Lignitlagerstätten  der 
Komnina  Formation:  Lava, Anatoliko,  Petres, Vegora, 
Vevi und Achlada sind stratigraphisch in diese unteren 
Neogen‐Serien einzuordnen. Nach der Ablagerung der 
unteren neogenen Sedimente  folgte eine  intensive  tek‐
tonische  Aktivität,  die  in  NE  –  SW  streichenden 
Verfaltungen  resultierte. Diese Verfaltungen durchzie‐
hen die gesamte Grabenstruktur und  führen  somit  zu 
einer  tektonischen Gliederung des Florina‐, Ptolemais‐ 
und Kozani/Servia‐Beckens. Das obere Neogen  ist cha‐
rakterisiert  durch  lakustrine  und  limnotelmatische 
Ablagerungen. Wechsellagerungen von Tonen, tonigen 
Sanden,  Silten  und  seltener Mergeln  befinden  sich  in 
den unteren   und   oberen   Teilen der   Member, wäh‐
rend der 
mittlere  Teil  aus Wechselfolgen  von Mergeln,  Tonen 
und  Lignitflözen mit  zwischengelagerten Kalkschläm‐
men  besteht. Nach Koukouzas  et  al.  (1979,  1992)  sind 
die  Lignitablagerungen  von  Ptolemais,  Anargyri, 
Amynteo und Perdika  in diese Serien einzustufen. Die 
Reaktivierung  der  älteren  synsedimentären 













Die  Lignit‐  und  Torfvorkommen  von  Ardassa, 
Valtonera‐Pedino, Vegoritis, Chimaditis, Petres wurden 
während dieses Pleistozänevents geformt. Durch diese 
Verfaltungsevents  wurden  innerhalb  der  Tröge  alte 
Störungssysteme  reaktiviert  und  kreierten  somit  neue 
Störungsmuster  mit  einem  typischen  Streichen  NE  – 
SW und NW – SE. 
2.3. OBERMIOZÄNE LIGNITABLAGERUNGEN 
Obermiozäne  Lignitablagerungen  sind  bei  Lava 
(Kozani/Servia‐Subbecken)  und  Vegora  (Amynteon 
Subbecken) aufgeschlossen (Abb. 2). Die ältere Literatur 
(Karageorgiou, 1951, Kegel, 1939, Maratos, 1960) macht 
keine  genauen Altersangaben  für  diese Abfolgen.  Ba‐
sierend  auf  neueren  lithostratigraphischen, 
palynologischen (Ioakim, 1982, 1985 u.a. für das Haupt‐
feld),  radiometrischen  und  paläomagnetischen  Unter‐
suchungen (Steenbrink, 2001) kann jedoch ein obermio‐
zänes Alter angenommen werden. Diese obermiozänen 
xylitischen  Lignite  bestehen  z.T.  aus  Stubben,  Ästen 
und kleineren Holzfragmenten, welche eine Wechsella‐
gerung mit  anorganen  Silt‐Ton‐Mergel Horizonten  im 
dm‐Bereich aufweisen.  In der Achlada Sequenz  lassen 
sich  sogar mehrere  bis  zu  6 m  hohe  Sequoien  in‐situ 
vorfinden. 
Die  ins  Obermiozän  gestellte  Lava  Sektion  (benannt 
nach  der mittlerweile  verlassenen Ortschaft  Lava)  be‐
findet sich auf der Straße von Servia nach Larissa, 3 km 
westlich  von  Prosilion  (40º14’N/22º00’E)  (Abb.  2).  Sie 
markiert  den  marginalen  Bereich  des  Kozani/Servia‐ 
Subbeckens. Umrandet wird die sich 750 m ü. NN be‐
findende Sektion durch paläozoische und mesozoische 
Karbonate  und Metamorphite  des Marathousa  im N, 
Tsouka  im E, Flambouro  im S und Boursaga Gebirges 
im W.  Bereits  Sickenberg  (1970)  stellte  diese  Abfolge 
aufgrund  dreier  Funde  ins Obermiozän. Hierbei  han‐
delt  es  sich  um  Geweihfragmente  von  Paracervulun 




de  sprachen hingegen  für  ein  frühpliozänes Alter. Pa‐
läontologische Belege von de Bruijn et al. (1998) und ein 
neuer  Fund  eines  rechten  Schienbeinfragmentes  eines 
Artiodactyla  (wahrscheinlich  eines  Cervidae,  pers. Mitt. 
Prof. v. Koenigswald), welcher  im Rahmen einer Neu‐
kartierung am Top der Lava mb gemacht wurde, bestä‐
tigen  die  Annahme,  dass  die  gesamte  Abfolge  ins 
Obermiozän  (Lava mb/MN  13)  gestellt werden  kann. 
Diese  Befunde werden  durch  radiometrische  (Stehen‐
brink,  2001)  und  paläomagnetische  Untersuchungen 
(Steenbrink, 2001) gestützt. Die  limnodeltaischen Abla‐
gerungen der Komnina Formation überlagern hier das 
präneogene  Basement  der  Pelagonischen  Decke.  Die 
gesamte Abfolge, die  sich  in  eine  ca.  100 m mächtige 
Liegend‐ und 180 m mächtige Hangend‐Serie gliedern 
lässt, weist  laut Anastopoulos  et  al.  (1982,  1983)  eine 
Gesamtmächtigkeit von 280 m auf. Das Liegende wird 
nach  Antoniadis  et  al.  (1994)  durch  Grobsedimente 





Anwesenheit  von  ca.  48    –  56 % Wasser und  ca.  1 % 
Schwefel  an. Antoniadis  et  al.  (1994)  legen  den Heiz‐
wert auf 1800 kcal/kg fest. 
Die obermiozäne Vegora Sektion (Abb. 2) befindet sich 







und  Prosilio  mb  (Mittlere  Komnina  Formation)  zu‐
sammen. Die  Lignite  von  Vegora  zeigen  eine  bessere 
Qualität  an  als  die  von  Lava.  Vetoulis  (1951)  gibt 






im  späten  Pliozän  erreichten,  beschränkt  sich  haupt‐
sächlich  auf die Lignitsequenzen  im  zentralen Bereich 
des Ptolemais‐Beckens ca. 5 km östlich von Ptolemaida 
und  nördlich  von Amynteon  (Bohrung KAP‐107).  Für 
die Achlada  Lagerstätte  (Florina  Subbecken) wird  ein 
obermiozänes – unterpliozänes Alter postuliert (Kotis et 




suchungen  basiert,  geht  auf  Arbeiten  von 




zonte,  die  eine Wechsellagerung mit Mergeln,  Tonen 
und  Tonmergeln  aufzeigen.  Diese  organischen  Lagen 
weisen  nach de Bruijn  et  al.  (1998)  einen TOC‐Gehalt 
von rund 50 % auf. Die Mergel setzen sich aus ca. 70 – 
95 % Karbonat und ~30 % organischen sowie humosem 
Material  zusammen.  Für  das  tonige  Material  kann 
dementsprechend  ein  Ton‐/Karbonat‐Gehalt  von 





Abb. 3. Lage  der  untersuchten  Bohrung Kap‐107  an  der W‐Flanke  des Amynteon  Tagebaus.  S  =  Sohle. Quelle: 
Google Earth, 2009.  
Der  in  der  älteren  Literatur  gebrauchte  Terminus  der 
„Zebraschichtung“ scheint für diese Abfolgen am ehes‐
ten  zuzutreffen.  Diese  Hell‐Dunkel‐Rhythmen  lassen 




Grenze  von  FYROM  (40º55’N/21º38’E). Diese  spätneo‐
genen  Ablagerungen,  die  im  Liegenden  die  mesozo‐
ischen  Schichtenfolgen  überlagern, markieren  hier die 
NE‐Flanke  des  Florina‐Subbeckens.  Bei  dem  Florina 
Becken handelt es sich um ein Agglomerat von zahlrei‐
chen kleinen Becken unterschiedlicher Ausdehnung. In 
diesem  Subbecken  treten  im  östlichen marginalen  Be‐
reich hauptsächlich stark xylitische Lignite auf, welche 
auch Bestandteil des Vevi und Achlada Tagebaus sind. 





Hell‐Dunkel‐Rhythmen  herangezogen  wurde,  ist  im 
Sommer 2006 von der Public Power Corporation  (Ab‐
teilung  Tiefenbohrungen)  für  Explorationszwecke  ab‐
geteuft worden. Hierbei handelt es sich um eine Kern‐
bohrung mit  einem  Durchmesser  von  10  cm, welche 
eine  Endteufe  von  233  m  erreicht  hat.  Die  Bohrung 




Die  Beckenzone  ist mit  1000 m mächtigen,  neogenen 
und  quartären,  Ablagerungen  verfüllt  (Antoniadis  et 
al.,  1995).  Hierbei  handelt  es  sich  um  Konglomerate, 
Kiese,  Sande,  Tone, Mergel, Kalke  und  z.T.  xylitische 
Kohlen. Nach Anastopoulos et al.  (1972) können diese 
Neogenablagerungen  von  Ptolemais  in  eine  Obere, 




raten  charakterisiert.  Die  Basis  ist  durch  Feinklastika 
gekennzeichnet. Abgeschlossen wird die Abfolge durch 
quartäre Deckschichten. Eingeleitet wird die Mittler Fm 
(Anargyri  mb,  Notio mb,  Theodoxus mb,  Kyrio mb) 
durch einen 37 m mächtigen kohleführenden Abschnitt, 
die  sog.  Hauptfeld‐Schichten.  Hier  kann  eine  15  cm 
mächtige  Feinsandlage  als  Leithorizont  angesehen 
werden. Es  folgt ein  ca. 14 m mächtiger Abschnitt be‐
stehend aus gelb‐grauen Kalken. Diese Einheit beinhal‐
tet  nur  einige  dünne  Braunkohllagen.  Abgeschlossen 
wird die Mittlere Fm durch eine 40 m mächtige braun‐
kohlführende Lage, die sog. Südfeld‐Schichten, welche 









Das  Ptolemais‐Becken  stellt  aus  lagerstätten‐
geologischer Sicht das bedeutendste der drei Subbecken 
dar.  Hier  sind  unter  anderem  die  größten 
Lignitabfolgen  des  gesamten  Beckens  aufgeschlossen. 
Die Abbaufläche beträgt ca. 16 km2. Derzeit werden die 
geologischen Vorräte auf 2.25 Mrd. t geschätzt. Durch‐
geführte  Analysen  der  xylitischen  Lignite  geben  eine 










Valtonera  und  Pedino  zu  nennen.  Das mögliche  Ab‐
baupotential  beläuft  sich  auf  Schätzungen  des  IGME 
auf  über  100  Mio  t.  Der  Brennwert  beträgt  ca.  1400 
kcal/kg. Unökonomische holozäne Torfbildungen treten 
an allen quartären Seen der Umgebung auf. Die bedeu‐
tendsten  telmatischen  Systeme  sind  die  des 








Während  des  Untermiozäns  waren  W‐Griechenland 
und  der  größte  Teil  des  epirischen  Festlandes  vom 
Meer  bedeckt.  Pollenanalysen  von  Benda  et  al.  (1987) 
deuten auf eine Überflutung, welche bis in die Randbe‐
reiche  der  Peloponnes  reichte.  Ein  weiterer  mariner 
Raum  erstreckt  sich  vom  albanischen Grenzgebiet  bis 
nach  Kalambaka  (Mesohellenische  Senke).  Eine  Ver‐
bindung dieser beiden marinen Faziesräume wird  zu‐
mindest  innerhalb  des  griechischen  Raumes  ausge‐
schlossen.  Diese  marinen  Bedingungen  haben  laut 
Steininger et al. (1983) ihren Ursprung im Oligozän und 
setzten  sich  bis  ins  höhere  Burdigal  fort. Der marine 
Raum  erstreckt  sich  bis  in  den  südöstlichen  Bereich 
(Kykladen Region) (Abb. 4). Darüber hinaus deutet das 
Faunenspektrum  auf  festländische  Verhältnisse.  Das 
Mittelmiozän  ist  charakterisiert durch marine Ablage‐
rungen, des Langhium und  Serravallium. Lüttig  et  al. 
(1976) betonen, dass das Gebiet der heutigen Ägäis zum 










al.  (1980)  sind  marine  Sedimente  auf  dem  Festland 
lediglich  in  den  Bereichen  um  Parga  (Tortonium  und 
Messinium)  und  Preveza  (Tortonium)  aufgeschlossen. 
Das  Auftreten  von  Evaporiten  bei  Lefka,  Korfu, 





und  eine  damit  verbundene  Akkumulation  von 
Evaporiten in den marginalen Mittelmeerbereichen. (ii) 
Eine  intensive  Eindampfung,  die  zur  zyklischen  Ent‐
wicklung der  Evaporite  in  allen Tiefseebecken  (5.50  – 





Messin  zu  stellen wären,  nicht  bekannt.  Lediglich  im 
Ägäis  Bereich  lässt  sich  eine  marine  Ingression  über 
Athen,  der  Kykladen‐Plattform  über  Ostmakedonien 
bis nach Thrakien verfolgen (Benda, 1980).  
Abb. 4. Paläogeographische und palinspastische Rekonstruktion des mediterranen Raumes mit der Parathetys vom 








nachgewiesen, welcher  somit  auf  das Vordringen  des 
Meeres  in den Golf von Saloniki  schließt. Diese Über‐
flutungsereignisse  reichen  bis  in  die  Gegend  des 
Orfanischen  Golfes.  Nach  Westen  in  Richtung 
Ptolemais sind derartige Erkenntnisse nicht vorhanden.  
An der Wende Obermiozän/Unterpliozän (Abb. 5) kam 
es  in mehreren  Becken  zur Ablagerung  kontinentaler 
Sedimente.  Das  Alter  dieser  kontinentalen,  häufig 
lignitführenden  neogenen  Ablagerungen,  zu  denen 
auch das Untersuchungsgebiet zählt, wurde durch die 
Alterstellung  von  Sporomorphen  (Kizilhisar‐
Spektrum/SE von Denizli/Türkei) festgelegt. Zahlreiche 
spätere  Funde  und  nicht  zuletzt  die  im  Rahmen  von 
aktuellen Untersuchungen durchgeführten  radiometri‐
schen  und  paläomagnetischen  Untersuchungen 









mit  dem  Holozän  aufweist.  Lediglich  im  Untersu‐
chungsgebiet,  in der Gegend um Katerini  im Strimon‐
Becken und an diversen Lokalitäten im Süden, wurden 
rein  kontinentale  Bedingungen  nachgewiesen.  Diese 
gehen  hauptsächlich  auf  endemische  Faunen  zurück 
(Antoniadis et al., 1997, Gramann 1960, Velitzelos et al., 
1990).  Diese  Faunenspektren  sind  ein  Beleg  für  die 
kontinental/marinen  Wechsel  im  südgriechischen 
Raum,  insbesondere  um  Kreta.  Tektonische  Prozesse 
einhergehend mit  Variationen  des Meeresspiegels  er‐
klären  etwaige  periodische  Verbindungen  zum  Fest‐
land. 
Abb. 5. Paläogeographische und palinspastische Rekonstruktion des mediterranen Raumes mit der Parathetys vom 












geordnet  existieren weitere  langperiodischere  Zyklen, 
wie  die  Zyklen  1.  Ordnung  (>50  Ma)  (continental 
encroachment cycles/Fischer‐ bzw. Sandberg‐Zyklen).  
Bereits Fischer (1982), Fischer et al. (1991) und Sandberg 
(1983)  erkannten,  dass  während  des  gesamten 
Phanerozoikums  multiple  Wechsel  von  langfristigen 
Warm‐  (Greenhouse) und Kaltphasen  (Icehouse)  statt‐




Differenzierung zwischen  calcitic  seas  (Niedrigmagne‐
sium‐  Kalzit)  und  aragonitic  seas  (Hochmagnesium‐
Kalzit  und  Aragonit).  Die  Gründe  hierfür  liegen  in 
intrinsischen endogen kontrollierten Faktoren, wie der 
magmatischen Aktivität und dem  sea  floor  spreading. 
Zyklen  2. Ordnung  (50  –  3 Ma)  (major  transgressive‐
regressive facies cycles) haben  ihre Ursache  in der tek‐
tonischen Subsidenz, die zu einer Variation der Ozean‐
volumina  in  Abhängigkeit  von  den  jeweiligen  Sprei‐
zungsraten  führt  (Vail et al., 1991). Der Grund  für die 





– 0.1 Ma)  (parasequence  cycles) werden durch die  ex‐
trinsischen  Milankovitchparameter  gesteuert,  welche 
ihren Ursprung  in der Geometrie der Umlaufbahn der 
Erde um die Sonne haben. Eine weitere große Anzahl 
von  hochfrequenten  Zyklen,  dessen  physikalischer 
Mechanismus z.T. noch unklar ist, wurde im Laufe der 
letzten  Jahre  mit  Hilfe  nichtlinearer 
Zyklenuntersuchungen  nachgewiesen.  Diese  werden 
grob zu den Zyklen 5. Ordnung  (0.1 – 0.02 Ma)  (basic 





prozesse  sedimentärer  Zyklen  ist  die  astronomische 
Theorie  der  Glaziale,  die  bereits  1842  vom  französi‐
schen Mathematiker  Joseph  Adhèmar  entworfen  und 
Mitte der 70er des  selben  Jahrhunderts vom Geologen 
James Croll (1875) weiterentwickelt wurde, von bedeu‐
tendem  Interesse.  Der  Mathematiker  Milutin 
Milankovitch  (1920, 1930, 1941) berechnete auf Grund‐
lage  dieser  bereits  erbrachten  Erkenntnisse,  den  Ein‐
fluss der Planeten auf die Bahn der Erde um die Sonne 
und die damit einhergehenden Änderungen der Insola‐
tion  (Abb.  10).  Er  kam  zu  der  Erkenntnis,  dass  drei 
Parameter (Abb. 6) die Form der Erdbahn um die Sonne 
und damit die auf den Oberrand der Atmosphäre tref‐
fende  Energieflussdichte  der  solaren  Strahlung  beein‐
flussen.  













und  etwa  0.06 mit  Perioden  von  etwa  2.035.4,  412.8, 
128.2, 99.5 und 94.9 ka. Abb. 7 zeigt deutlich, dass die 
höchsten Amplituden  innerhalb der 412.8 und 94.9 ka 
Perioden  erreicht werden  (Berger,  1977). Die Variatio‐










dieser  Periode  liegt  in  der  Erdrotationsachse,  die  um 




Abb. 8. Obliquitätsspektren  (O3/O2/O1).  Verändert 
nach Schwarzacher (1993).  




die  Präzession  der  Erdbahnellipse.  Erstere  basiert  auf 
einen  Drehmoment  der  Erde  (auf  die  sog.  equatorial 
bulge) und letztere auf die Erdbahnellipsenrotation um 
einen  Brennpunkt.  Die  Intensitätsmaxima  bilden  der 
23.7, 22.4 und 18.9 ka Zyklus (Abb. 9). 




nen  Klimamodellen  haben  in  der  Vergangenheit  ge‐
zeigt,  dass  eine  Vielzahl  von  weiteren  kurzzeitigen 
Periodizitäten  existieren.  Bedeutende  intrinsische  An‐
triebsmechanismen  sind  u.a.  das  El‐Niño‐Southern‐
Oscillation  (ENSO) Phänomen und die nordatlantische 
Oszillation  (NAO).  Aus  der  Fülle  von  zeitlich  unter‐
schiedlichen Schwankungsanteilen wird  im Folgenden 
eine Auswahl  von  extrinsischen Antriebsfaktoren  dis‐
kutiert  zu  welchen  evtl.  Parallelen  im  Rahmen  der 
vorliegenden Studie gezogen werden können. Untersu‐
chungen  von  Dansgaard  et  al.  (1989,  1993)  an  GRIP‐
Kernen zeigen markante klimatische Variationen wäh‐
rend  des  letzten  Glazials.  Diese  sog.  Dansgaard‐
Oeschger‐Zyklen  (D‐/O‐Zyklen)  beginnen  mit  einem 
starken (warmen) Ereignis während des MIS 4 (75 – 60 
ka), dem dann zunehmend schwächere (kältere) Phasen 
folgen.  Eine  solche  Fünfersequenz  von  D‐/O‐Zyklen 




Nachweisbarkeit  ist  durchaus  denkbar  (Bond  et  al., 
1999). Jene werden von partiellen Unterbrechungen der 
thermohalinen  Zirkulation  (Broecker,  1991),  den  sog. 








Die  schnell  (±  750  a)  ablaufenden Heinrich Ereignisse 
wurden  bisher  lediglich,  aufgrund  ihrer  relativ  gerin‐
gen  zeitlichen Auflösung  in  der  Vergangenheit, wäh‐
rend  der  letzten  glazialen  Phase  nachgewiesen.  Ein 
weiteres Band von extrem kurzfristigen Perioden zeigt 
eine Korrelation mit der  Sonnenfleckenaktivität. Diese 
Variation  der  solaren  Konstanten  wird  durch  sieben 
Zyklen  unterschiedlicher  Dauer  charakterisiert.  Von 
besonderem  Interesse  im  Rahmen  der  vorliegenden 





Zyklus  (auch  als  Seuss‐Zyklus  oder  de  Vries‐Zyklus 


















selwirkung  stehen.  Eine  paarweise  antiparallele  oder 
chaotische  Anordnung  der  magnetischen  Momente 
führt  in der Regel zu einer Kompensierung und somit 
zur  Minimalisierung  von  Energiezuständen.  Nach 
Soffel (1991) kommt es bei einer unvollständigen Kom‐
pensation zur Generierung eines resultierenden magne‐
tischen Moments  (M)  innerhalb  eines  bestimmten Vo‐
lumens (ΔV) und somit zur Magnetisierung J, es gilt: 
JൌM/∆V 
Diamagnetismus:  Alle  Stoffe  unabhängig  vom  Vor‐
handensein  eines  magnetischen  Momentes  besitzen 
einen  temperaturabhängigen  Diamagnetismus.  Dieser 
ergibt  sich durch die Wechselwirkung zwischen äuße‐
rem Feld und dem Spin der Elektronen, woraus sich ein 
magnetisches  Moment  generiert,  welches  gemäß  der 
Lenzschen Regel dem äußeren Feld entgegengesetzt ist. 
So haben diamagnetische Partikel eine niedrige negati‐
ve  Suszeptibilität  (kdia).  Diamagnetismus  wird  fast 
immer  durch  stärkere  para‐  und  ferromagnetische 
Signale überprägt. 
Paramagnetismus:  Paramagnetische  Mineralien,  wie 
Biotit und Hornblende, besitzen unkompensierte mag‐
netische Spinmomente. Diese haben unter Raumtempe‐
ratur  keine  Wechselwirkungen  und  eine  statistisch 
ungeregelte Verteilung der Richtungen. Paramagnetika 
weisen  eine Magnetisierung  von  J  =  0  auf, wenn  kein 
äußeres Feld Ha vorhanden ist (Abb. 12). Bei vorhande‐
nem  Feld  kommt  es  zu  einer Aufprägung  einer  Vor‐
zugsrichtung, welche nach Soffel (1991) zu einem resul‐
tierenden magnetischen Moment und  folglich zu einer 
induzierten  Magnetisierung  Ji  in  Richtung  Ha  führt. 
Folglich nimmt die schwach positive kpara mit steigender 
Temperatur gemäß des Curie‐Gesetzes: kpara  = C/T  ab. 
Paramagnetika  liefern keine  Information über  etwaige 
Magnetisierungszustände. 
Ferromagnetismus:  Ferromagnetische  Stoffe,  wie  z.B. 
Fe, Ni  und  Co,  zeigen  starke Wechselwirkungen  der 
magnetischen Momente auf. Sie sind durch eine perfek‐
te Parallelisierung aller Momente  charakterisiert  (Abb. 





magnetischen  Momente  eine  paarweise  antiparallele 
Anordnung.  Antiferromagnetika  zeigen  genau  wie 
Paramagnetika  eine Magnetisierung von  J  =  0  auf,  so‐
fern  kein  äußeres  Feld Ha  vorhanden  ist.  Laut  Soffel 
(1991) besitzt kantif bei Tn ein Maximum, das als Hopkin‐
son  Peak  interpretiert wird,  bzw.  bei  1/kantif  ein Mini‐
mum. Eine Temperaturabhängigkeit der Suszebtibilität 
oberhalb der Tn kommt gemäß des Curie‐Weiss’schen‐
Gesetzes:  kantif  = C/(T  +  Tn)  zustande. Die Unterschei‐
dung von Paramagnetika basiert  lediglich auf der un‐
terschiedlichen  Temperaturabhängigkeit  von  k.  Soffel 
(1991)  erwähnt,  dass  bei  Paramagnetika  die  lineare 
Funktion  1/kpara  =  f  (T)  eine  Gerade  durch  den Null‐
punkt bildet, bei Antiferromagnetika hingegen  schnei‐
det  sie  die  Temperaturachse  bei  negativen 
Absoluttemperaturen  (asymptotische  Curie‐
Temperatur  θa).  Antiferromagntika  können  keine  In‐
formationen über remanente Magnetisierung speichern. 
Ferrimagnetismus:  Die  Momente  der  Ferrimagnetika 
sind  paarweise  antiparallel  angeordnet  und  weisen 
unterschiedlich  große  Beträge  auf,  so  dass  bei Anwe‐




Partikel  paramagnetisch.  Hier  gilt  als  Analogon  zum 
Antiferromagnetismus  das  Curie‐Weiss’sche‐Gesetz: 
kferri  =  C/(T  –  Tc).  Nach  Soffel  (1991)  erreichen 
Ferrimagnetika auch bei T = Tc ein Maximum (Hopkin‐
son Peak) bzw. bei 1/kferri ein Minimum. 
Abb. 12. Schematische  Darstellung  der  Anordnung  atomarer  magnetischer  Momente.  (a)  Paramagnetismus 
(chaotische Anhäufung), (b) Antiferromagnetismus (streng angeordnet, kein resultierendes Moment), (c) spin‐canted 






Abb. 13. Schematische  Darstellung  unterschiedlicher 
auf  den  maximalen  Wert  normierter  IRM‐
Erwerbskurven  für natürliche Ferrite. Typ 1: Magnetit, 
Titanomagnetit,  Magnetkies,  Typ  2:  Hämatit,  Typ  3: 
Goethit. Verändert nach Soffel (1991). 
5.1. PARAMETER DER HYSTERESEKURVE  







Verhältnis  J/H  definiert.  In  diesem  Zusammenhang 
unterscheidet  man  innerhalb  der  Hystereseschleife 
zwischen hochfeld  (χhf), niedrigfeld  (χnf), und differen‐
tieller (χdiff) Suszeptibilität. Die Feldstärke (H), die nötig 
ist,  um  eine  Sättigung  zu  erreichen,  ist materialspezi‐
fisch.  Hierbei  werden  nach  Soffel  (1991)  drei  IRM‐
Erwerbstypen  unterschieden  (Abb.  13):  (i)  Typ  I  hat 




mehreren Tesla  eine Sättigung  auf  (Goethit). Bei  einer 
Reduzierung des Feldes auf Null behält der Ferrit die 
induzierte  Magnetisierung  bei.  Diese  Restmagnetisie‐
rung bezeichnet man als Sättigungsremanenz  (Jrs), wo‐
bei  immer  Js  >  Jrs  gilt.  Um  das  Material  zu 
remagnetisieren (J = 0),  legt man ein entgegengesetztes 
Feld  (Backfield),  die  sog.  Koerzitivfeldstärke  oder 
Koerzitivkraft Hc  an. Als  Remanenzkoerzitivkaft  (Hcr) 
(Hcr > Hc) bezeichnet man, die Stärke des Gegenfeldes, 
welche nötig ist, um bei H = 0 die remanente Magneti‐
sierung  auf  den Wert  0  zu  reduzieren. Diese Größen 
sind nach Butler (1998) material‐ und korngrößenspezi‐
fisch.  Wird  die  Stärke  des  Feldes  weiter  erhöht,  so 
kommt es erneut zu einer Sättigungsmagnetisierung  (‐
Js).  Die  Sättigungsremanenz  (‐Jrs) wird  erzeugt, wenn 
die  Feldstärke  auf Null  geregelt wird. Die Ratios  Jrs/Js 
und  Hcr/Hc  liefern  ferner  wichtige  Aussagen  über 
Korngrößen  und  Domänenstände.  Hieraus  können 
folglich Aussagen  über  hart‐  und weichmagnetischen 
Zustände  gemacht  werden.  Hartmagnetische  Partikel 
mit  kleinen  Korngrößen  verursachen  schmale 
Hysteresekurven,  dem  entgegengesetzt  generieren 



















ten.  Ihre  charakteristische  inverse  Spinell‐Struktur  ist 
auf die Versetzung der  Sauerstoffatome  zurückzufüh‐
ren,  welche  eine  kubischdichte  Packung  bilden.  Die 
Kationen  zeigen  hingegen  eine  tetraedrische  und  ok‐
taedrische Koordination. Bereits Néel  (1948) nahm  an, 





rallele  Anordnung  der  magnetischen  Momente  der 
Untergitter. Magnetit  hat  eine  Curie‐Temperatur  von 
570 – 590 °C und eine Suszeptibilität von 9 – 25*106*10‐6 
[SI].  Nach  Peters  &  Dekkers  (2003)  variiert  die 
Remanenzkoerzitivkraft  für  die  Magnetitmischglieder 
zwischen 8 – 69.5 mT. 
Titanomagnetit  (Fe(3‐x)  TixO4):  Als  Titanomagnetite 
werden  die Mischglieder  zwischen dem  paramagneti‐
schen Ulvöspinell  (Fe2TiO4)  und Magnetit  (Fe3O4)  be‐
zeichnet. Von besonderem Interesse ist hier die Variati‐
on  der  Produkte  mit  Zu‐  oder  Abnahme  des  Mi‐
schungsparameters x (Ti‐Gehalt) (Abb. 15a, b).  
So entspricht ein Mischungsparameter von x = 1 reinem 
Ulvöspinell  und  x  =  0  reinem Magnetit. Diese Misch‐
kristalle  existieren unter hohen Temperaturen  einpha‐
sig, bei niedrigeren Temperaturen entmischen diese  in 
zwei  Phasen  (Abb.15c).  Die  am  häufigsten  vorkom‐
menden  Titanomagnetite  stellen  die  TM60  dar.  Sie 
zeigen  eine Zusammensetzung von x = 0.6 an, welche 
einen  60  %  Ulvöspinellgehalt  im  Magnetit  anzeigt. 
Durch  den  Einbau  von weiteren  Kationen  (Al3+,  Cr3+, 
Mg2+, Mn2+) kommt es zu einer stärkeren Variation der 
Zusammensetzung.  Die  Curie‐Temperatur  von 
Titanomagnetit beträgt bei x = 0 ~580 °C, nimmt jedoch 
bei x = 1 auf bis zu ‐153 °C ab. 
Hämatit  (Fe2O3):  Die  Hämatite  besitzen  eine 
Korundstruktur mit  rhomboedrischer  Symmetrie  und 
zählen zu den Ferromagnetika. Ein wichtiges Charakte‐
ristikum  ist,  dass  die  magnetischen  Momente  ihrer 
Untergitter  nicht  antiparallel  ausgerichtet  sind  und 
somit eine Verkantung aufzeigen (spin canting), die zur 
Generierung  eines  Restmomentes  führt.  Diese 
Verkantung  führt  dazu,  dass  unterhalb  des  Morin‐
Phasenüberganges bei ‐10 °C die Hämatite rein antifer‐
romagnetisch  sind  und  somit  ihren  schwachen 
Ferrimagnetismus  verlieren, welchen  sie  noch  bei  der 
Verkantung  oberhalb  von  263  K  besaßen.  Es  kommt 





°C  und  100  –  5000*10‐6  [SI].  Peters  &  Dekkers  (2003) 
geben  für  die  Hämatitmischglieder 
Remanenzkoerzitivkräfte zwischen 30 – 821 mT an. 






ausschließlich  linear  ändern. Dies  betrifft  jedoch nicht 
die  Sättigungsmagnetisierung.  Glieder  in  Nähe  des 
Ilmenits sind bei Raumtemperaturen durch den Einbau 
von  Ti  ausschließlich  paramagnetisch,  hämatitnahe 
hingegen schwach ferromagnetisch.  
Goethit  (α‐FeOOH):  Bei  dem  orthorhombischen Goe‐
thit (α‐FeOOH) handelt es sich um ein antiferromagne‐
tisches Mineral. Dieses Ferromagnetikum ist durch eine 








werden Werte  von  ca.  80  –  120  °C  (Collinson,  1983) 
angegeben. Die Suszeptibilität  liegt bei 200 – 2000*10‐6 
[SI].  Die  Remanenzkoerzitivkraft  schwankt  zwischen 
500 und 4100 mT. 
Greigit (Fe3+2 Fe2+ S4): Das sulfidische Ferrimagnetikum 
Greigit  (Melnikovit), welches  in  seinen  Eigenschaften 
sowohl dem Bravoit als auch den Mineralen der Lineit‐
Gruppe  ähnelt,  besitzt  ein  kubisches  Kristallsystem. 
Das  Mineral  hat  ebenso  wie  Magnetit  eine  inverse 
Spinellstruktur.  Die  Genese  kann  auf  reduzierende 
Verhältnisse  zurückgeführt  werden  (Snowball  et  al., 
1991).  Die  Curie‐Temperatur  liegt  bei  ca.  330  °C,  die 
Koerzitivität  bei  37  mT  –  94.8  mT.  Greigit  zeigt 
Suszeptibilitätswerte  zwischen  104  und  105*10‐6  [SI] 
auf. 
Pyrrhotit (Fe1‐xS): Die genaue stöchiometrische Angabe 
des  rhomboedrischen  Pyrrhotis  (FeS1+x),  welche  zwi‐





Die  Sättigungsmagnetisierung  (Js)  dieses 
Ferrimagnetikums  beträgt  ~90  kA  m‐1,  die  Curie‐
Temperatur  (Tc)  320 °C  (Soffel  1991).  Peters & Dekers 
(2003)  geben  für  die  Remanenzkoerzitivkraft  (HCR) 
einen Wert zwischen 10 – 124.5 mT an. Auch die hexa‐
gonale Kristallform Fe9S10 weist laut Dunlop & Özdemir 
(1997)  im  Bereich  zwischen den  sog.  λ–Übergang  (ca. 
200 °C) und dem Curiepunkt (265 °C) ferrimagnetische 
Eigenschaften  auf.  Etwaige  Verwitterungsvorgänge 





Abb. 15.  (a) Ternäres System der Fe‐Ti‐Oxide mit den Endgliedern Wüstit  (FeO) Hämatit  (Fe2O3) und Rutil  (TiO2). 


















sog.  Blochwände  von  ca.  30  nm  Dicke  voneinander 
getrennt. Wirkt ein äußeres Feld  (Ha) auf das Mineral, 
so  kommt  es  zur  Verschiebung  der  Blochwände  in 
Richtung Ha. 
Abb. 16. Schematische  Darstellung  der  Koerzitivkraft 







den Anstieg  des Ha  verursacht wird. Die Anzahl  der 
Domäne  steht nach Butler  (1998)  in enger Verbindung 
mit  der Korngröße.  Single‐domain  Teilchen  (SD) wei‐
sen eine Größe von 0.03 bis 15 μm auf. Die Magnetisie‐
rung  dieser  Einbereichsteilchen  ist  unterhalb  der  Blo‐
ckungstemperatur  sehr  stabil,  da  nach  Lowrie  (2007) 
eine  Ummagnetisierung  die  Rotation  der  spontanen 
Magnetisierung gegen die Kornanisotropie voraussetz‐
ten würde, welche  eine  sehr  hohe Koerzitivfeldstärke 
verlangt.  Mehrbereichsteilchen  bzw.  multidomain‐
Partikel (MD) haben eine Größe ab 10 μm und bestehen 
aus mehreren Domänen.  Sie weisen  im Gegensatz  zu 
SD‐Teilchen  eine weniger  stabile Magnetisierung  auf. 
Pseudosingle‐domain  (PSD)  bestehen  wie  MD  aus 
mehreren Weiss’schen Bezirken,  verhalten  sich  jedoch 
gesteinsmagnetisch  wie  SD  (Abb.  16).  Eine  weitere 
Variation  bilden  die  superparamagentische  Teilchen 
(SPM), welche bis zu 0.03 μm groß sein können und als 
Übergangsform  von  Ferro(i)magnetika  zu 




kung  auf  die  unterschiedlichen  gesteinsmagnetischen 








Die  vorliegenden  Untersuchungen  an  den  drei 
Übertage Aufschlüssen Lava, Vegora, Achlada und der 
Bohrung  KAP‐107  aus  dem  Amynteon  Subbecken, 
werden in zwei Schritten durchgeführt. Nach der Gene‐
rierung  hochauflösender  Proxys  (Photospektrometrie, 
γ‐Szintilometrie,  Suszeptibilität)  im  Gelände  folgte 
einehochauflösende  Beprobung  (für  die  Paläo‐  und 
Gesteinsmagnetik,  Dünn‐  und  Anschliffe,  Tonminera‐
logie  etc.)  aller  Sektionen  (Abb.  17).  In  einem  zweiten 
Schritt wurden dann die entnommenen Proben  in den 
Laboren des Geologischen Institutes der Universität zu 
Köln,  des  Leibniz  Institutes  for  Applied  Geophysics 
(LIAG)  und  der  National  Technical  University  of 













L*a*b*‐System:  Die  photospektrometrischen  Messun‐
gen wurden mit  einem Gerät der  Firma Minolta  vom 
Typ CM‐2002  im cm‐Maßstab durchgeführt. Der Farb‐
raum  des  L*a*b*‐Systems  ist  durch  die  Helligkeit  L* 
und  die  Farbkoordinaten  a*  und  b*  gekennzeichnet. 
Abb. 18 zeigt die zugehörige Farbkugel,  in der a* und 
b*  gleichzeitig  den  Buntton  und  die  Buntheit  einer 
Farbe angeben (Minolta, 2002).  
Die Vorzeichen  lassen die  Farbrichtung  erkennen:  +a* 
deutet  auf  einen  Rotanteil  hin,  ‐a*  zeigt  in  Richtung 
Grün.  Dementsprechend  stehen  +b*  für  Gelb,  ‐b*  für 
Blau. Im Koordinatenursprung befindet sich ein neutra‐
les  Grau  ohne  jede  Buntheit.  Mit  wachsenden  a*b*‐
Werten,  je weiter  also  der  Farbort  von  der Mitte  ent‐
fernt  liegt, wird  die  Buntheit  größer.  Bei  der Anferti‐
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Abb. 18. Dreidimensionale  Darstellung  des  L*a*b*  ‐ 
Raumes. Aus Kleineder (2008). 
Farbkoordinaten a* und b*: 
ܽכ ൌ 500 כ ൥൬ ܺܺ௡൰
ଵ ଷൗ െ ൬ܻ
௡ܻ
൰
ଵ ଷൗ ൩ 
ܾכ ൌ 200 כ ൥൬ ܻ
௡ܻ
൰
ଵ ଷൗ െ ൬ ܼܼ௡൰
ଵ ଷൗ ൩ 
Hierbei bedeuten X, Y, Z: Normalfarbwerte der Probe 
(Normalfarbwerte  XYZ  für  2°‐Normalbeobachter  oder 
X10Y10Z10  für  10°‐Normalbeobachter),  Xn,  Yn,  Zn:  Nor‐
malfarbwerte  eines  vollkommen  mattweißen  Körpers 
(Normalfarbwerte  XY  für  2°‐Normalbeobachter  oder 
X10Y10Z10  für  10°‐Normalbeobachter).  Ist  der Quotient 
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Der  Farbabstand  ΔE*ab  im  L*a*b*‐Farbraum  gibt  nur 
den Betrag der Farbabweichung nicht aber die Richtung 
an: 






L*C*h–System:  Dem  L*C*h‐System  liegt  das  gleiche 
Diagramm, wie dem L*a*b*‐System zugrunde, es wer‐





ܥכ ൌ ඥሺܽכሻଶ ൅ ሺܾכሻଶ 
Farbtonwinkel: 
݄ ൌ ݐ݃ כ ൬
ܽכ
ܾכ൰ 
Dabei  bedeuten  a*,  b*:  Farbkoordinaten  im  L*a*b*‐
Farbraum.  Beim Messen  von  Farbabweichungen wird 
nicht  die Winkeldifferenz  Δh  angegeben,  sondern  die 
Farbton‐Differenzstrecke  ΔH*,  die  sich  wie  folgt  be‐
rechnet: 
∆ܪכ ൌ ඥሺ∆ܧכ כ ܽ כ ܾሻଶ െ ሺ∆ܮכሻଶ െ ሺ∆ܥכሻଶ 
ൌ ඥሺ∆ܽכሻଶ െ ሺ∆ܾכሻଶ െ ሺ∆ܥכሻଶ 
6.1.2. γ‐SZINTILOMETRIE 
Die  γ‐Ray‐Log‐Daten  wurden  mit  einer  digitalen  γ‐
Handsonde  der  Firma  Heger  in  6  cm  Messschritten 
generiert.  Eine  seitlich  vorhandene  Bleimanschette 
dient  der  Abschirmung  der  Umgebungsstrahlung. 
Durch radioaktiven Zerfall werden  je nach Kernreakti‐
on α‐, β‐ oder γ‐Strahlung  freigesetzt. Aus der gemes‐
senen  γ‐Strahlung,  welche  beim  Zerfall  des  Kalium‐, 
Thorium‐  und  Uran‐Isotops  entsteht,  kann  auf  eine 
Variation des Tongehaltes geschlossen werden.  
6.1.3. MAGNETISCHE SUSZEBTIBILITÄT  
Die  Suszebtibilitätsmessungen  wurden  an  den  Auf‐




Magnetisierbarkeit  von  Materie.  Diese  Proportionali‐
tätskonstante, welche Abhängig von Ort, Frequenz und 
der  ursprünglichen  Magnetisierung  ist,  wird  als  das 
Verhältnis  von Magnetisierung  zu magnetischer  Feld‐
stärke definiert: 
ߢ ൌ ܯܪ ሾܵܫሿ 
6.2. BEGLEITENDE UNTERSUCHUNGEN IM 
LABOR  
Rasterelektronenmikroskop  (REM):  Zur  detaillierten 
mikropaläontologischen  Untersuchung  wurden  aus 
allen  Sequenzen  Proben  aus  verschiedenen  lithologi‐
schen  Abschnitten  zusammengestellt,  um  diese  mit 
Hilfe  des  Rasterelektronenmikroskops,  vom  Typ: 
Cambridge  Stereo  180,  genauer  zu  untersuchen.  Im 
Vordergrund  der  Untersuchungen  stand  die  Analyse 
taxonomischer Merkmale  und  eine damit  verbundene 
biostratigraphische Einordnung der Mikrofloren. 
Durchlicht  und  auflichtmikroskopische  Präparate: 
Zur  mikroskopischen  Gesteinsanalyse  wurden 
Durchlichtpräparate  mit  den  Glasträgermaßen  4.5*2.7 
cm  angefertigt.  Diese  dienten  zur  Klassifizierung  der 
Haupt‐ und Nebengemengteile und der Matrix. Ferner 
wurden polierte Anschliffe hergestellt, um so eine Iden‐




tive mit  einer Vergrößerung  von  50  x  (׽0.16 mm)  als 
auch Normalobjektive verwendet. Der Brechungsindex 
des  verwendeten  Immersionsöls  betrug  1.52.  Die 
Anschlifffläche hat eine maximale Größe von 4 – 5 cm2. 
Röntgendiffraktometrie  (RDF):  Der  Mineralbestand 





Differentialthermische  (DTA)  und  thermo‐
gravimetrische  Analysen  (TG/DTG):  Wurden  unter 








lierten  chemischen  Zusammensetzung  der  fer‐
ro(i)magnetischen Phasen wurde eine Mikrosonde der 
Firma  JEOL  (Superprobe  JXA‐8900RL)  eingesetzt.  Bei 
diesem Gerät handelt es sich um eine Kombination von 
Rastermikroskop  und  Röntgenanalysator.  Die  Nach‐
weisgrenze, welche  elementspezifisch  ist,  liegt  sowohl 
für  Haupt‐  als  auch  für  Nebenelemente  zwischen  10 
und 100 ppm. Als Messmethode dienten die qualitative 
und  quantitative  Punktmessung. Die  qualitative Mes‐
sung basiert auf der Anfahrung von Punkten mit einem 
Durchmesser von ca. 1 mm. Die Abschätzung der Zu‐
sammensetzung  erfolgte  nach der  Impulsrate. Bei der 
quantitativen  Punktemessung misst man  die  angefah‐
renen Punkte und den zuvor kalibrierten Chalkopyrit‐
Standard  (CuFeS2),  um  anschließend  die  Impulsraten 
ins Verhältnis zu  setzten. Die zuvor  für die Erzmikro‐
skopie  verwendeten  polierten  Dünnschliffe  und  An‐
schliffe wurden mit  Aceton  gründlich  gereinigt.  Eine 
weitere Bedampfung mit Kohlenstoff diente der Erhö‐
hung  der  Leitfähigkeit.  Durch  Elektronenbeschuss 











(NRM),  anhysteretisch  remanenten  Magnetisierung 
(ARM), Wechselfeldentmagnetisierung (AF), isothermal 
remanenten Magnetisierung  (IRM) und des Backfields 
(BF)  erfolgte  an  orientiert  entnommenen Gesteinspro‐






Die  Anisotropie  der  magnetischen  Suszeptibilität 
(AMS)  dient  der  Charakterisierung  der  linearen  und 
planaren  Gefügeanisotropie.  Sie  basiert  auf  der  rich‐






Für  die  Durchführung  der  Untersuchung  wurden 




݇ ൌ ݇௠௔௫ ൅ ݇௜௡௧ ൅ ݇௠௜௡3  
Die  in  natürlichen  Gesteinen  messbare  Anisotrope 
magnetische  Suszeptibilität  (AMS)  resultiert  aus  den 
Anisotropieeffekten  aller magnetisch wirksamen  Pha‐
sen.  Nach  Soffel  (1991)  lässt  sich  diese  Anisotropie 






ܮ ൌ ݇௠௔௫݇௜௡௧  
ܨ ൌ ݇௜௡௧݇௠௜௡ 
Der Grad der Anisotropie wird dabei durch den Ani‐
sotropie‐  (P‘) und  Formfaktor  (T) des Ellipsoides  cha‐
rakterisiert. Nach Jelinek (1981) gilt: 




ܶ ൌ 2ߟଶ െ ߟଷ െ ߟଵߟଵ െ ߟଷ ൌ
2 lnሺ݇ଶ ݇ଷ⁄ ሻ
lnሺ݇ଵ ݇ଷ⁄ ሻ െ 1 
ߟ௜ ൌ ln ݇௜   ;    ݅ ൌ 1,2,3 ൌ max, int,min 











ein  prolates    Suszeptibilitätsellipsoid. Das AMS  Ellip‐
soid hat eine undeformierte Form wenn kmax = kint = kmin. 
Natürliche  remanente  Magnetisierung  (NRM):  Die 
NRM kann  schon durch einen geringen Gehalt an  fer‐
ro(i)magnetischen  Phasen  generiert  werden.  Sie  wird 
als Summe unterschiedlicher Remanenzen (DRM, CRM 




lässt  sich  eine  primäre, während  der  Ablagerung  er‐
worbene,  von  einer  sekundären  NRM  unterscheiden. 
Da  die NRM  sich  schon  bei  der  Probennahme  durch 
das  Bohren  bzw.  das  Hämmern  extrem  verändern 
kann, muss  dieser Aspekt  bei  der Diskussion  der  Er‐
gebnisse mitberücksichtigt werden.  




Gesteinsprobe  einem  Wechselfeld  (Hent)  ausgesetzt, 
welches  von  einem  Gleichfeld  (Ha)  überlagert  wird. 
Hierbei  ist die Maximalamplitude größer als die maxi‐





Hierbei  wird  gewährleistet,  dass  alle  fer‐
ro(i)magnetischen  Teilchen  vom  Einreglungsprozess 
der magnetischen Momente durch Ha erfasst werden.  
Isothermale  remanente  Magnetisierung  (IRM):  Die 
isothermale  remanente Magnetisierung  (IRM) wird  in 
starken Feldern  innerhalb kurzer Zeit bei Zimmertem‐
peraturen  erzeugt.  Die  Generierung  der  IRM‐
Erwerbskurven für alle Proben dient der Identifikation 
unterschiedlicher  ferro(i)magnetischer  Minerale.  Das 




field  (1986)  und  Ciesowski  (1981):  Thompson  et  al. 




die  bei  der Magnetisierung  einen Wert  von  Null  er‐
reicht,  entspricht der Hcr. Eine weitere herangezogene 
Bestimmungsmöglichkeit  bietet  sich  nach  Ciesowski 
(1981)  an.  Die  AF‐Kurve wird  gegen  die  IRM  Kurve 
geplottet,  der  Schnittpunkt  beider  Kurven  entspricht 
der Hcr. Aus dieser Methode  lässt sich der sog. R‐Wert 
ermitteln.  Dieser  entspricht  dem  Ordinatenwert  und 
lässt nach Wohlfarth  (1958) Aussagen über die Wech‐
selwirkungen  zwischen  den  einzelnen  magnetischen 
Mineralien  zu.  Das  median  destructive  field  (MDF) 
stellt  ein Wechselfeld  dar,  welches  nötig  ist,  um  die 
NRM‐Intensität auf die Hälfte zu verringern. Niedrige 
MDF‐Werte  treten  bei  hartmagnetischen,  hohe MDF‐
Werte bei weichmagnetischen Mineralien auf.  
Wechselfeldentmagnetisierung  (AF): Unterschiedliche 
Koerzitivkräfte  der  mineralischen  Partikel  führen  zu 
einer Beeinflussung der Wechselfeldentmagnetisierung. 
Gemessen wird diese in einem magnetisch abgeschirm‐
ten  Volumenraum  bei  Zimmertemperatur.  Die  gesto‐
chenen  Probendosen werden  unter  schrittweiser  Ver‐
ringerung der Intensität von Hmax auf H = 0 einem mag‐
netischen  Wechselfeld  ausgesetzt.  Folglich  kommt  es 
zur  Eliminierung  aller  Magnetisierungskomponenten, 
die eine Koerzitivkraft kleiner als Hmax aufweisen. Die 
Relaxationszeit (τ0) wird  je nach Phase des Wechselfel‐
des  dem Anisotropiefeld Hc  im  Erzkorn  ein  Feld  ad‐
diert  oder  subtrahiert.  Nach  Soffel  (1991)  führt  diese 
Addition von τ0 zu einer Stabilisierung der Remanenz, 
die  Subtraktion  hingegen  zu  einer  Verringerung  der 
Relaxationszeit. Die Entmagnetisierung hochkoerzitiver 
Proben  erfolgt durch  stufenweise Erhöhung der  Feld‐
stärke. Als Produkt bleibt die stabilste Komponente der 
NRM  übrig.  Aus  der  anschließenden  Analyse  der 
orthogonalen  Projektionen  wird  die  stabilste  Rich‐
tungskomponente, welche den Zeitpunkt des Erwerbs 
wiedergibt, die  sog. ChRM  in einem  Inklinations‐ und 
Deklinationswert  fixiert.  Aufgrund  dessen,  dass  das 
Azimut  des  Gesteinsmaterials  der  Bohrung  KAP‐107 
und  der  Sektion  Vegora  sich  als  nicht  mehr  re‐
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൅ሺ݅ଷ െ ܯ௜ሻଶ ൅ ሺ݅ସ െ ܯ௜ሻଶሿ 
Hierbei  bedeuten Mi=  arithmetischer Mittelwert der  i‐







können  gleichzeitig  die  Deklination,  Inklination  und 
die Winkeldispersion berechnet werden. 
Principal Component Analysis  (PCA): Bei der Haupt‐
komponentenanalyse  (PCA)  nach  Kirschvink  (1980) 
handelt  es  sich  um  ein  Verfahren  der  multivariaten 
Statistik. Sie dient dazu die umfangreichen Datensätze 
zu strukturieren, zu vereinfachen und zu veranschauli‐
chen,  indem  eine  Mehrzahl  statistischer  Variablen 
durch  eine  geringere  Zahl möglichst  aussagekräftiger 
Linearkombinationen  genähert  wird.  Um  aus  den 
Zijderveld‐Diagrammen eine  sinnvolle Richtung abzu‐





auch  Spektralanalyse  genannt, da  ein  spezieller Algo‐
rithmus (z.B. Lomb‐Scargle (Buttkus, 1991) die periodi‐
schen Zeitreihen in ihre spektralen Anteile zerlegt. 









dann  kann  die  Funktion    in  Form  einer  Fourierreihe 
dargestellt werden: 





Wobei  an  und  bn  Konstanten  (Fourierkoeffizienten) 






(Buttkus,  1991).  Die  Fourierkoeffizienten  an  und  bn 
werden bis zu einer Nyquistfrequenz: 
௡݂௬ ൌ 12݂ߜݐ 
berechnet,  wobei  δt  der  Zeitabstand  zwischen  zwei 
Messpunkten ist.  Hieraus folgt: 





Da  die Nyquistfrequenz  als  halbe Abtastfrequenz  ge‐
deutet werden kann, ist das abgetastete Signal beliebig 




des Ursprungssignals  fsignal nicht doppelt  so hoch  sein 
wie  die  höchste  im Ursprungssignal  enthaltende  Fre‐
quenz, um erkannt zu werden: 
௔݂௕௧௔௦௧ ൐ 2 ௦݂௜௚௡௔௟ 





die Daten  daher  vorher  interpoliert. Unabhängig  von 
der  verwendeten  Interpolationsmethode  führt  dies  zu 
einer  Abschwächung  der  hochfrequenten  Komponen‐
ten eines Spektrums und damit zu dessen Verfälschung 
(Tiefpassfilterung)  (Schulz  und  Stattegger,  1997).  Um 
die durch die Transformation hervorgerufenen Verfäl‐
schungen zu minimieren, wurde der von Lomb Scargle 
entwickelte  Algorithmus  verwendet  (Lomb,  1976, 
Scargle,  1982,  1989),  auf  welchem  die  angewandte 
Software ESA_LAB (Reinsch, 2008) und REDFIT38 (Schulz 
et  al.,  2002)  basiert.  Diese  kombinieren  die 
Lomb/Scargle/Fourier‐Transformation (Lomb, 1976 und 
Scargle,  1982,  1989) mit  der moving‐windows Option 
(Tab. 1) und erlauben eine rasche Evolutionäre Spektral 
Analyse  (ESA)  auch  umfangreicher Datensätze  (Perci‐
val und Walden 1993). Eine äquidistante  Interpolation 
ist  somit  vernachlässigbar,  da  Bereiche mit  kleinerem 
Datenpunktabstand  eine  Analyse  der  hochfrequenten 





nen  verwendet,  die  eine  Abtastung  des  Signals  der 
errechneten Werte definieren  (innerhalb des Fensters), 
welche  in die  abschließende Berechnung  einhergehen.   
Mit Hilfe der ESA kann schließlich die Entwicklung der 
einzelnen  Sedimentationsperioden  durch  die  Zeit  er‐
mittelt werden. Vorausgesetzt, dass die  einzelnen Sig‐






ݏ௡ଶ ൌ ߙ௡ଶ ൅ ܾ௡ଶ 
Diese wird  gegen  die  Frequenz  (Zyklen/ka)  aufgetra‐
gen. 
 
Tab. 1. Die  Auflistung,  der  von  den  Programmen  ESA_LAB  und  REDFIT38  zur  Verfügung  stehenden 
Fensterfunktionen, (t) gibt die Laufzeitvariable über die Fensterlänge (T) wieder.   
Fenster  a  b  c 
Boxcar Fenster: Fenster  =  1  1  0  0 
Hanning Fenster: Fenster =  0.5(1‐cos(2πt/T)  0.5  0.5  0 
Hamming Fenster: Fenster =  0.54–(0.46cos(2πt/T)  0.54  0.46  0 
Blackman Fenster: Fenster =  0.42–(0.5cos(2πt/T)+(0.08cos(2πt/T)  0.42  0.5  0.08 









Die  mineralische  Zusammensetzung  ausgewählter 
Proben aus den Sektionen Lava, Vegora und der Boh‐





von  Kalzit,  Dolomit,  Quarz,  Feldspäte,  Gips  und 
Gibbsit  (Hydrargillit) geschlossen werden. Die Spek‐
tren weisen  ferner  folgende Phyllosilikate auf: Kaoli‐
nit,  das  Vierschicht‐Tonmineral  Chlorit, 
Montmorillonit,  Vermiculit  (?)  und  Muskovit.  Illite 
können  innerhalb  der  Mergel‐Ton‐Horizonte  nicht 
beobachtet werden.  
7.1. BOHRUNG KAP‐107 
Die  röntgenographische  Untersuchung  der  Proben 
aus dem Amynteon‐Subbecken  ergeben  eine  charak‐





















ren  Karbonate.  (ii)  die  zweite  Subgruppe  weist  ein 





(i)  Subbgruppe  mit  erhöhtem  Karbonaten‐Gehalt 




Å  belegt  das  untergeordnete  Auftreten  des 
Phyllosilikates  Muskovit  (Abb.  19a).  Quarz  ist  in 
diesen Horizonten  vereinzelt  nachweisbar  (d  =  3.34 
Å).  
In Probe 2 (mergeliger Ton aus einer Teufe von 161.21 
m)  können  ferner  Quarz,  Feldspat  und  das 
Phyllosilikat Kaolinit (d = 7.1 Å) identifiziert werden. 
Die mergelige  Probe  7  (Mergel  aus  einer  Teufe  von 



























(ii)  Subgruppe  mit  erhöhten  Phyllosilikat‐Gehalt 
(Probe 3): Probe 3 (humoser mergeliger Ton aus einer 
Teufe  von  166.43 m):  es  dominieren Muskovit  und 
Chlorite,  untergeordnet  tritt  auch  Kaolinit  auf.  Im 
Röntgendiffraktogramm  ist  Muskovit  durch  einen 
starken Reflex bei d = 9.96 Å (001) zu erkennen (Abb. 
20).  Röntgenographisch  wird  Chlorit  durch  seine 
Linien bei d = 7.1 Å (002) und d = 14 Å (001) identifi‐
ziert.  Kaolinit  kann  aufgrund  der  deutlich  abge‐
schwächten  Peaks  bei  3.5  Å  (002)  und  7.1  Å  (001) 
nachgewiesen  werden.  Die  in  Abb.20a  auftretende 
Koinzidenz dieser Basisreflexe mit dem zweiten und 
vierten Basisreflex des Chlorits  führte  zu  Schwierig‐
keiten bei der Kaolinitbestimmung. Durch thermische 
und Glykol‐Behandlung der Probe lässt sich die Über‐




























Die  beobachtete  Intensitätsabnahme  innerhalb  der 
getemperten Probe spiegelt den Zusammenbruch des 
Kaolinitgitters wieder  (3.52 Å)  (Abb.  20b). Nach Be‐
handlung der Proben mit Ethylenglykol zeigt sich die 
Anwesenheit  von  quellfähigen  Phasen  durch  eine 
Verschiebung  der  2‐Theta‐Werte  infolge  einer 
Aufweitung  der  Gitternetzebenen  von  d  =  14.17  Å 
nach  16.7 Å. Auch  nach  einer  thermischen  Behand‐
lung bei  400  °C und  550  °C  liegen die  charakteristi‐
schen Peaks der quellfähigen und  chloritischen Pha‐
sen bei d = 14 Å.  
Quarz,  die  im  allgemeinen  sehr  gering  an  der  Zu‐
sammensetzung des Rückstandes beteiligten Feldspä‐
te und Kalzit  sind mittels der  bekannten Linien d  = 
3.34 Å  (101) und 4.27 Å  (100), bzw. bei 3.19 Å  (002) 
und  d  =  3.06  Å  zu  identifizieren.  Gips,  der  durch 
einen Reflex bei d = 7.61 Å charakterisiert ist, fehlt in 


















































aus  einer  Teufe  von  141.34 m)  (Abb.  21)  zeigt  des 
weiteren die Präsenz von amorphem Material anhand 






















































































































































Mu  = Muskovit, Ka  = Kaolinit, Mo  = Montmorillonit, Qz  = Quarz,  Fd  =  Feldspat, Chl  = Chlorite, Gib  = Gibbsit.
7.2. SEKTION LAVA 
Die  röntgenographisch  untersuchten  Proben  der 
obermiozänen  Lava  Sequenz  belegen  die Dominanz 
von  Kalzit  und  Dolomit  (L2  und  L3).  Vereinzelte 
dokumentierte Proben zeigen auch eine Präsenz von 
Gips. 
Probe  L2  (Tonmergel  aus  33.5 m)  belegt  das  bevor‐
zugte Auftreten von Phyllosilikaten. Hierbei dominie‐







zidenz  der  Basisreflexe  des  Kaolinits  bei  d  =  3.5 Å 
(002) und d = 7.1 Å (001) mit den zweiten und vierten 
Basisreflexen  der  Chlorite  ersichtlich.  Um  erstere 
Komponente zu identifizieren, wird  die Probe bei 400 
und  550  °C  thermisch  behandelt. Durch die  relative 
Hitzeempfindlichkeit des Kaolinits wird  seine Struk‐







Das  Auftreten  von  Chlorit  wird  mit  Hilfe  der 
Verharrung  des  Peaks  bei  d  =  14  Å  deutlich  (Abb. 
23c).  Des  Weiteren  lässt  sich  Quarz  identifizieren. 
Kalzit fehlt gänzlich. Die TG/DTA‐Kurven (Abb. 22a) 
zeigen  in  der  Temperaturspanne  von  25  bis  100  °C 
einen signifikanten Gewichtsverlust, welcher auf den 
Entzug  des  hygroskopischen  Wassers  (5.57  %)  zu‐
rückzuführen  ist.  Im  weiteren  thermischen  Verlauf 
(~450  –  ~550  °C)  zeigt  sich  ein  rapider Gewichtsver‐
lust, dokumentiert durch den  stufenförmigen Abfall 



























Abb. 24. Röntgendiffraktogramme  der  Sektion  Lava.  Probe  3. Mu  = Muskovit,  Qz  =  Quarz,  Cal  =  Kalzit,  Do  = 
Dolomit. 
Dieser wird der Dehydroxilierung des Kaolinits zuge‐
schrieben  (aufgrund  des Verlusts  von OH‐Gruppen, 
die die AlVI‐Atome umgeben) und der  fortschreiten‐
den  Umwandlung  von  6‐fach  koordiniertem  Al  (in 
Kaolinit)  zu  einer  tetraedrischen  Koordination  (in 
Metakaolinit) (Van Jaarsveld et al., 2002). 
Die Kaolinite aus dem Lava‐Tagebau zeigen somit für 
die  Dehydroxilierungsreaktionen  eine  Abweichung, 
welche  innerhalb  der  bekannten  Änderungen  liegt 
(Jasmund, 1993).  
Ein  charakteristischer endothermer Peak bei ~270  °C 
innerhalb  der  DTA‐Kurve  belegt  die  Präsenz  von 
Gibbsit. Der Glühverlust beträgt 22.46 %. Alle unter‐
suchten  Proben, mit  ähnlicher  Lithologie  (L3),  sind 
durch  ein  Vorherrschen  von  Quarz,  Dolomit  und 
Phyllosilikaten  (Muskovit)  repräsentiert. Die  röntge‐
nographischen und Differentialthermischen Analysen 
belegen  ferner,  dass  in  diesen  Proben  (L3)  Kalzit 
(Gew. 80%) dominiert (Abb. 22b) (vgl. Probe 2 und 7, 
Subgruppe  (i)  KAP‐107  mit  den  charakteristischen 
Reflexen). 
In  der  Temperaturspanne  von  25°  bis  100°C,  zeigt 
Probe  3  (Mergel  aus  10.5  m)  einen  geringeren  Ge‐
wichtverlust, welcher  auf den Entzug des hygrosko‐
pischen  Wassers  (1.15  %)  zurückzuführen  ist.  Der 
Glühverlust beträgt  38.09 %. Der weitere  thermische 
Verlauf  zwischen  600  –  860  °C  zeigt  ebenfalls  einen 
rapiden  Gewichtsverlust,  dokumentiert  durch  einen 
stufenförmigen Abfall der TG‐Kurve und einen signi‐
fikanten endothermen Peak bei ~830 °C innerhalb der 
DTA‐Kurve  (Abb.  22b).  Diese  lassen  sich  dem 
Kalzitzerfall,  gemäß  der  Reaktionsgleichung  CaCO3 
 CaO+CO2, zuordnen. Die oben erwähnten Resulta‐
te der thermischen Studie der Proben 2 und 3 (Erhit‐






















































Proben  der  Sektion  Vegora  eine  Dominanz  der 
Phyllosilikate auf. Untergeordnet  lassen  sich geringe 
Mengen Kalzit  und  vereinzelt  auch Gips  (V2)  nach‐
weisen.  
In  der  tonmergeligen  Probe V2  (toniger Mergel  aus 
0.8 m)  treten  Phyllosilikate wie  Chlorite  (d  =  14  Å 
(001) und d = 7.1 Å (001)), Muskovit (d = 10 Å (001)) in 
hohen und Kaolinit (d = 7.1 Å (001)) in geringen Men‐
gen auf. Ferner  ist auch Quarz  (d = 3.4 Å  (101)) vor‐
handen. Kalzit  (d  =  2.28Å  (113) und  (d  =  3 Å  (104)) 
stellt  eine  mengenmäßig  bedeutende  Komponente 
dar (Abb. 25a).  
Auch  Probe  V7  (Tonmergel  aus  42.5 m)  belegt  das 
Vorherrschen  von  Phyllosilikaten  wie  Muskovit, 




schaulicht  (Abb.  25b). Spuren von Kalzit  sind durch 
die Beugungsreflexe bei 3.86 Å (102) und 3.03 Å (104) 
repräsentiert.  Des  Weiteren  lässt  sich  Kaolinit  auf‐
grund der charakteristischen Beugungsreflexe bei d = 
3.5 Å  (002)  und  d  =  7.1 Å  (001)  (kombinierter  Peak 
Ka+Chl) erkennen.  




Frau  Prof.  Perraki)  an  der  Zusammensetzung  des 




















welcher  durch  zwei  schwache  endotherme  Peaks 
charakterisiert  ist.  Diese  sind  auf  den  Zerfall  von 
quellfähigen  Mineralen  wie  Kaolinit  und  Chlorit 
































































Die  röntgenographische  Untersuchung  der  Proben 








lässt  Rückschlüsse  auf  die  Edukte  zu, welche  unter 
bestimmten  klimatischen  Bedingungen  (Verwitte‐
rungs‐ und Bodenbildungsprozesse) entstanden sind. 
So  deuten  generell Chlorite  und  Illite  auf  kalte  tro‐
ckene und Kaolinite auf wärmere Klimata hin.  
Es  ist  jedoch  zu  beachten,  dass  eine  Vielzahl  von 
Faktoren die paläoklimatologische  Interpretation der 
Tonmineralassoziationen beeinflusst: Der chronologi‐
sche  Verwitterungsfaktor  ist  überwiegend  von  der 
tektonischen  und  geomorphologischen  Stabilität  des 
sedimentär‐kristallinen  Hinterlandes  abhängig.  Ero‐
sive  und  kinetische  Prozesse  können  des  Weiteren 
auch zu einer selektiven Veränderung des Tonspekt‐
rums führen. Diese Erkenntnis lässt sich auch auf die 
in  Betracht  kommenden  Liefergebiete  übertragen. 
Jene liegen  jeweils an der Ostflanke des Askiongebir‐
ges  und  der  Westflanke  des  Vermiongebirges.  Der 
von Chamley (1989) errechnete kritische Wert, unter‐
halb  dessen  von  einer  paläoklimatologischen  Inter‐










geführt  werden.  Hierbei  genügt  es,  wenn  die 
Desilifizierung  unter  0.5 mg  Si/l  absinkt  und  es  so 
nicht mehr zur Tonmineralneubildung kommt.  
Das Auftreten von Kaoliniten kann nach Heim (1990) 
auf  eine  intensive  chemische  Verwitterung,  wie  sie 
rezent  im  Bereich  tropischer  und  subtropischer 
Klimata angetroffen wird, zurückgeführt werden. Fol‐
gende  Faktoren  begünstigen die Genese:  (i)  eine  ge‐
ringe Si(OH)4‐Konzentration  in der Verwitterungslö‐
sung,  welche  eine  Hemmung  der  Polymerisation 
begünstigt,  (ii)  langsame Al‐Hydroxidfällungen,  (iii) 
ein niedriges Si‐/Al‐Verhältnis  in der Verwitterungs‐
lösung  sowie  (iv)  ein  saures Milieu mit  pH‐Werten 
von  5  und  möglichst  geringe  Anteile  von  Zwei‐
schichtkationen.  Somit  dokumentiert  das  Auftreten 
von Kaolinit humide relativ warme Perioden.  
Das  Vorkommen  von Montmorillonit, welches  sich 
auf nur eine Probe der Sektion Lava beschränkt, deu‐





magmatischen,  metamorphen,  hydrothermalen  und 
diagenetischen  in‐situ‐Bildungen  bis  hin  zu  Umbil‐
dungen  im  Sediment  (Heim,  1990).  Geht  man  von 
einer Um‐ bzw. Neubildung aus, so können für die in 
den  tonig, mergeligen  z.T.  sandigen  Partien  auftre‐
tenden  Chloriten  recht  günstige  chemische  Voraus‐
setzungen für ihre Entstehung angenommen werden. 
Diese  wären  nach  Heim  (1990):  (i)  hohe  pH‐Werte 
und  (ii)  hohe  Mg+‐Konzentrationen  (bei  niedrigen 





Die Genese von Kalzit  in  limnischen Systemen  spie‐
gelt die  geringen Mg‐Gehalte  im Wasser wider. Ge‐






Die  beobachteten  Dolomite  sind  mit  großer Wahr‐
scheinlichkeit  im  frühdiagenetischen  Stadium  ent‐
standen. Alle  gängigen Vorstellungen  zur Dolomiti‐
sierung gehen davon aus, dass Fluide mit einem sehr 
hohen Mg‐Ca‐Verhältnis  von  5  –  10  an  diesem  Bil‐
dungsprozess  entscheidend  beteiligt  sind.  Die  von 
Tucker et al. (1990) erwähnte mikrobielle Entstehung 
von Dolomit  im  Zuge  der Degradation  von  organi‐
schen Material  während  der  Frühdiagenese,  der  in 
allen  untersuchten  Sequenzen  vorhanden  ist,  kann 
hier als sinnvolles Modell angesehen werden. Als Mg‐
Quelle  können  im  Untersuchungsgebiet  die  umlie‐
genden  karbonatisch/dolomitischen  Serien  des  Ver‐
mion‐Gebirges  betrachtet  werden.  Das  Magnesium 










Als  Liefergebiet  kommen  hier  vor  allem  die  meta‐
morph‐magmatischen  Abfolgen  des  Vermion  im  E, 
Askion  im W  und des Kamvounia‐Gebirgszuges  im 
SE  in  Betracht. Die mikroskopische  Beobachtung  an 
den Quarzen ergab keine Hinweise auf ihre alternati‐
ve  Entstehung  durch  Silifizierungsprozesse  von 
Fossilfragmenten.  Da  Feldspäte  verwitterungsemp‐
findlich  sind, wandeln  sie  sich  bei der Anwesenheit 
von  sauren  Porenwässern  teilweise  in  Kaolinit  um. 
Bei den identifizierten Feldspäten handelt es sich sehr 
wahrscheinlich  um  authigene  Bildungen  der  Albit‐
Orthoklas‐Mischreihe mit den Endgliedern NaAlSi3O8 
(Albit)  und  KAlSi3O8  (Kalifeldspat).  Kalknatronfeld‐




Karbonatmatrix.  So  weisen  die  karbonatreicheren 
Partien einen höheren Gehalt an Feldspat auf als die 
karbonatärmeren. Die Familie der Glimmer wird vor 
allem  durch  Muskovit  vertreten.  Diese  Minerale, 
welche als Verwitterungsprodukte angesehen werden 
können,  wurden  mit  ziemlicher  Sicherheit  fluvio‐
äolisch  in  die  limnischen  Systeme  eingetragen.  Die 
humideren  Klimaphasen  sind  hier  vor  allem  durch 
das  Auftreten  von  Gips  charakterisiert.  Dieser  ent‐
steht als sekundäre Bildung aus Anhydrit durch Auf‐











Im  Folgenden  soll  das  Entmagnetisierungsverhalten 
analysiert werden,  um  so  vorab  dominierende  Ent‐
magnetisierungscharakteristika  innerhalb der  Sektio‐
nen herauszufiltern. 
Die  Entmagnetisierungsversuche  in Abb.  27a  zeigen 
einen  homogenen  konkaven  Kurvenverlauf.  In  die‐
sem Zusammenhang  treten  hier  ausschließlich  nied‐




abfolge  niedrigkoerzitive  Minerale  dominieren.  Die 





abfall  verbunden  ist  (Abb.  27b).  Die  absolute  Ent‐
magnetisierung wird fast  immer bei ~80 mT erreicht. 
Kurventyp  I  deutet  auf  eine  Präsenz 
niedrigkoerzitiver Minerale. Typ  IIa  (Proben 32  (17.9 
m), 37 (27.7 m), 66 (49.5 m) und 87 (58.93 m) zeichnet 
sich durch hohe MDF‐Werte von bis zu 56.5 mT aus. 
Die  vollständige  Entmagnetisierung  dieser  teilweise 
linear  abfallenden Kurven wird  erst  bei  Feldstärken 
von >100 mT erreicht. Die geringe Remanenzabnahme 
der  Entmagnetisierungskurven  deutet  hier  auf  eine 
Dominanz  hochkoerzitiver  Minerale.  Kurventyp  III 
Probe  73  (52.4 m)  weist  ähnliche  MDF‐Werte  und 
einen  Intensitätsabfall wie Kurventyp  I  auf.  Im Ge‐
gensatz zu diesem lässt sich Typ III erst bei Feldstär‐
ken von >200 mT entmagnetisieren. Diese Eigenschaf‐
ten  deuten  auf  eine  hartmagnetische  Magnetisie‐
rungskomponente.  
 
Abb. 27. Entmagnetisierungs‐Kurventypen  der  Sektionen  Lava  (a),  Vegora  (b),  KAP‐107  (c)  und  Achlada  (d) 






innerhalb  der  Bohrung KAP‐107  erkennen. Die  Pro‐
ben  25  (147.2  m),  26  (147.25  m),  71  (184.43  m),  90 
(213.22  m),  98  (215.05  m),  103  (216.46  m)  und  104 
(216.48  m)  sind  durch  einen  hohen  MDF‐Wert  
(40 – 80 mT)  gekennzeichnet  (Abb.  27c).  Diese 
hochkoerzitiven Phasen sind Kurventyp IIb zuzuord‐
nen und erreichen auch bei Feldstärken von 200 mT 








0  –  25 mT  (Abb.  27d). Aufgrund  dessen,  dass  zum 
Ende des Entmagnetisierungsvorganges die Gesamt‐
intensität  der  Proben  wieder  zunimmt  und  diese 
somit  einen  Remanenzerwerb  aufzeigen,  kann  auf 
eine Dominanz  von wechselfeldstabilen Magnetisie‐
rungskomponenten  ohne  stabile  Richtung  geschlos‐
sen werden. Dieser  Sachverhalt  soll mittels weiterer 
Untersuchungen  in Form von orthogonalen Projekti‐
onen  sog.  Zijderfeld‐Diagrammen  geklärt  werden. 
Eine  direkte  Analogie  zwischen  den  differenzierten 
Kurventypen  und  den  lithologischen Horizonten  ist 
an den Profilen von Vegora und der Bohrung KAP‐
107 nicht erkennbar. Die Sektionen Lava und Achlada 
zeigen  hingegen,  dass  innerhalb  der  unterschiedli‐
chen  Lithologien  jeweils  ein  charakteristischer  Kur‐
ventyp dominiert. 
Um  die  stabile Magnetisierungsrichtung  (ChRM)  zu 
bestimmen,  wurden  die  Entmagnetisierungsdaten 
mittels der Software Palmag (Maier & Bachadse, 1994) 
ausgewertet. Die  primordiale  ChRM  ist  als mittlere 
Richtung  von  nachfolgenden  Entmagnetisierungs‐
schritten  geringster  Streuung  zu  verstehen.  Dieser 
Sachverhalt  ist gegeben, wenn  (i) die Entmagnetisie‐
rungskurve eine kontinuierliche Abnahme der  Inten‐
sität  aufzeigt,  (ii)  die  resultierenden  Vektoren  eine 
enge Gruppierung  um  einen Mittelwert  bilden  und 








Abb. 28. Darstellung der paläomagnetischen Daten  (Sektion Lava)  am Beispiel der Proben  8,  22 und  64.  (a, d,  g) 
Entmagnetisierungskurve,  (b,  e,  h)  stereographische  Projektion,  offene  Symbole  repräsentieren  eine  negative, 
geschlossene  Symbole  eine  normale  Richtung,  (c,  f,  i)  Vektordiagramm  nach  Zijderveld  (1967),  offene  Symbole: 
Vertikalkomponente, geschlossene  Symbole: Horizontalkomponente. Die dargestellten Proben sind repräsentant für 
alle Proben der Sektion Lava.  




beträgt  die Anfangsintensität  der NRM  5.99 mA/m. 
Bei  einem  Entmagnetisierungsschritt  von  2.5  mT 
steigt die Intensität von 5.55 mA/m auf 5.97 mA/m an. 
Die NRM der zweiten inversen Komponente sinkt bis 
30  mT  kontinuierlich  auf  1.02  mA/m.  Diese  Zwei‐
komponentenremanenz  spiegelt  sich ebenfalls  in der 
stereographischen  Projektion  in  einer  Streuung  der 
resultierenden Vektoren wieder. Aus der kartesischen 
Richtungskomponente  lässt  sich durch die Lage der 
Vektorendpunkte  erkennen,  dass  diese  gerade  auf 
den  Ursprung  zulaufen.  Die  Inklination  der  ChRM 
zeigt  eine  steile  negative  Richtung  von  ‐54.18°,  die 
Deklination beträgt 238°. 
Eine  charakteristische  stabile 
Einkomponentenremanenz  normaler  Polarität  ist  in 
Abb.28  (d,  e,  f)  dargestellt.  Die  Anfangsintensität 
verringert sich von 17.26 mA/m nahezu linear auf 3.49 
mA/m. Anhand der Lagenkugeldarstellung  lässt sich 
eine  mäßige  Streuung  der  Magnetisierungskompo‐
nenten beobachten. Aus der orthogonalen Zijderveld 
Projektion  wird  eine  teilweise  diskontinuierliche 
Reduktion  der Horizontal‐  und Vertikalkomponente 




Abb.28  (g,  h,  i)  zeigt  einen  ähnlichen  Verlauf  der 








Richtungskomponente  dominiert,  deren  Intensität 
einen  kontinuierlichen  Remanenzabbau  von 
8.34 mA/m  hin  zu  1.22 mA/m  anzeigt. Diese  stabile 
Magnetisierungskomponente  ist  durch  eine  geringe 
Streuung  der  resultierenden Vektoren  innerhalb  der 
stereographischen  Projektion  gekennzeichnet.  Aus 
der  orthogonalen  Vektordarstellung  kann  eine  Ab‐









Abb. 29. Darstellung der paläomagnetischen Daten  (Sektion Vegora) am Beispiel der Proben 95, 51 und 7.  (a, d, g) 
Entmagnetisierungskurve,  (b,  e,  h)  stereographische  Projektion,  offenen  Symbole  repräsentieren  eine  negative, 







rung  durch  eine  sekundäre Magnetisierungskompo‐
nente.  Alle  Remanenzvektoren  gruppieren  in  der 
flächentreuen  Lagenkugelprojektion  um  eine  steile 
normale  Richtung.  Eine  eindeutige  Abnahme  der 
Horizontal‐ und Vertikalkomponente zum Nullpunkt 




nahezu  reines  Einkomponentensystem  auf.  Die  An‐
fangsintensität beträgt 0.4 mA/m und nimmt kontinu‐
ierlich  bis  60 mT  auf  0.08 mA/m  ab.  Innerhalb  der 
flächentreuen Lagenkugelprojektion ist eine Gruppie‐
rung  um  eine  steile  normale Richtung  zu  erkennen. 
Im  Gegensatz  zur  Horizontalkomponente  weist  die 
Vertikalkomponente nur geringe Variationen auf und 
verläuft  durch  den  Koordinatenursprung  des 
Zijderveld‐Diagramms.  Anhand  dieser  Resultate 
wurde  die ChRM  durch  einen  Inklinationswert  von 
61° und einen Deklinationswert von 266° fixiert. 
Das Beispiel in Abb. 29 (g, h ,i) repräsentiert die Probe 
95  (62.93  m),  welche  durch  eine  wechselfeldstabile 
Remanenz inverser steiler Richtung charakterisiert ist. 
Die NRM beträgt 0.13 mA/m und nimmt während des 
Wechselfeldentmagnetisierungsschrittes  30  mT  auf 
0.1 mA/m ab. Bei 40 mT nimmt die Gesamtintensität 
erneut wieder  zu  und  erreicht  einen Wert  von  0.78 
mA/m. Diese Wechselfeldstabilität  äußert  sich  eben‐








Eine  Abnahme  der  Remanenzkomponenten  zum 
Ursprung  des  Koordinatensystems  kann  nicht  beo‐
bachtet werden. Somit kann diese stabile Magnetisie‐
rung  nicht  als  stabile  Richtung  betrachtet  werden. 







g) Entmagnetisierungskurve,  (b,  e, h)  stereographische Projektion,  offenen  Symbole  repräsentieren  eine  negative, 
geschlossene  Symbole  eine  normale  Richtung,  (c,  f,  i)  Vektordiagramm  nach  Zijderveld  (1967),  offene  Symbole: 
Vertikalkomponente, geschlossene Symbole: Horizontalkomponente. Die dargestellten Proben sind repräsentant für 
alle Proben der Bohrung KAP‐107.  
Die Anfangsintensität der Probe  33  (‐151.8 m)  (Abb. 
30a,  b,  c)  beträgt  8.91 mA/m  und  nimmt  bis  40 mT 
kontinuierlich auf 1.31 mA/m ab. Hierbei handelt  es 









von  6.07 mA/m, welche  durch  einen  Entmagnetisie‐
rungsschritt  von  20  mT  auf  0.06  mA/m  reduziert 
wird. Aufgrund dessen, dass es sich hierbei um eine 
Einkomponentenremanenz inverser Polarität handelt, 
weisen  die  Magnetisierungskomponenten  innerhalb 
der  stereographischen  Projektion  keinerlei  Streuung 
auf. Diese  stabile Richtung  lässt  sich  ebenso  anhand 
des  orthogonalen Zijderveld‐Diagramms  nachverfol‐
gen.  Beide  kartesischen  Komponenten  sind  durch 
eine nahezu kontinuierliche Abnahme zum Koordina‐
tenursprung  charakterisiert. Somit weist die  Inklina‐
tion der ChRM  eine  stabile  steile Richtung  von  ‐56° 
auf, die Deklination beträgt 357°. 
Probe 71 (‐184.43 m) (Abb. 30g, h, i) zeigt eine nahezu 
stabile  reine  Einkomponentenremanenz  normaler 
Polarität an. Die NRM beträgt 1.02 mA/m und  sinkt 
bei  200 mT  auf  eine  Intensität von  0.0768 mA/m  ab. 
Innerhalb  der  stereographischen  Projektion  ist  eine 
Gruppierung  der Magnetisierungskomponenten  um 









Entmagnetisierungskurve,  (b,  e,  h)  stereographische  Projektion,  offenen  Symbole  repräsentieren  eine  negative, 





0.47 mA/m  und  sinkt  bis  zum  Entmagnetisierungs‐
schritt  von  60 mT  auf  0.07 mA/m. Hieraus wird  er‐
kennbar, dass zunächst nur eine flache positive Rich‐
tung zerstört wird.  Bei 80 mT steigt die Gesamtinten‐
sität  auf  4.68 mA/m wieder  an.  Dieses  Indiz  deutet 
auf  einen Erwerb  einer  gyroremanenten Magnetisie‐
rung.  Die  wechselfeldstabile  Komponente  ist  zur 
ersten  zerstörten  Richtung  gegen  einen Winkel  von 
±160°  orientiert.  Innerhalb  der  stereographischen 
Projektion lässt sich eine Streuung um zwei Magneti‐
sierungskomponenten erkennen. Mittels der orthogo‐




Probe  30  (Abb.  31d,  e,  f)  stellt hingegen  ein Beispiel 
für  eine  Zweikomponentenremanenz  dar. Die NRM 
beträgt 0.16 mA/m und steigt beim ersten Entmagne‐
tisierungsschritt von 2.5 mT auf 0.17 mA/m an. Hier‐







beobachten. Aufgrund  dieser  Sachverhalte  kann  an‐







Das  dritte  Beispiel  zeigt  eine  Probe  (52,  17.18  m) 
(Abb.31g,  h,  i)  mit  einer  nahezu  reinen 
Einkomponentenremanenz.  Hierbei  ist  ein  beinahe 




nen.  Die  Lagenkugeldarstellung  weist  eine  geringe 
Streuung  auf. Aus  der Vertikalkomponete  lässt  sich 










Die  grundlegende  magnetostratigraphische  Bearbei‐
tung  des  mio‐pliozänen  südöstlichen  mediterranen 
Raums,  geht  u.a.  auf  Arbeiten  von  Hilgen  (1987, 
1991b, 1999) und Steenbrink (1999, 2000, 2001) zurück. 
Einige Proben aller Sektionen zeigen bei Feldstärken 
von  >100 mT  keine  vollständige  Entmagnetisierung. 
Eine Erklärung hierfür kann entweder in der Existenz 
einer  Restremanenz  hochkoerzitiver  Phasen  oder  in 
einer  viskosen  Komponente  liegen. Diese Annahme 
wird  durch  das  Auftreten  wechselfeldstabiler 
Remanenzen  innerhalb  der  Vegora  und  Achlada 
Sektion bestätigt und deckt sich mit den Entmagneti‐
sierungsergebnissen.  Die  Resultate  ergeben  für  den 
größten  Teil  der  Lava  Proben  eine  stabile  Richtung 
mit  steiler  inverser  und  flacher  bis  steiler  normaler 
Inklination. Hierbei handelt es sich überwiegend um 
Proben,  die  eine  Ein‐  bzw.  Zweikomponentenrema‐
nenz  aufweisen,  wobei  die  zuletzt  genannte  eine 
geringe  Variation  innerhalb  der  Intensitäten  und 
Richtungen  anzeigt. Diese Variationen  sind  auf  eine 
sekundäre  Überprägung  unbekannten  Ursprungs 
zurückzuführen.  Die  NRM  nimmt,  wie  bereits  in 




minieren  ausschließlich  Proben  normaler  Polarität 
zwischen  6°  bis  68°.  Dieser  Abschnitt  ist  dem 




on  variiert  in  Bereichen  reverser  Polarität  zwischen 
188 – 230° und 300 – 360° in Bereichen normaler Pola‐
rität. Die NRM‐Werte  schwanken bis  zu  einer Teufe 
von 26 m um ~4.4 mA/m und steigen bis zum Top hin 
auf Werte um ~10.74 mA/m an. 
Abb. 32. Paläomagnetische  Ergebnisse  der  obermiozänen  Lava  Sektion. Dargestellt  sind  neben  der magnetischen 
Suszeptibilität  (k)  die  NRM,  Inklination  und  Deklination.  Der  schwarze  und  graue  Stern  repräsentieren 







welche von  Steenbrink  (2001) mittels  40Ar/39Ar  auf  ein Alter von  ±6.05 Ma datiert wurde. Lithologie  aus Abb.  77 
ersichtlich. 
Des Weiteren  lässt  sich eine positive Korrelation der 
NRM‐Intensität  mit  der  Suszeptibilität  beobachten, 
welche Werte  um  ~111  (μSI)  aufweist. Auffällig  ist, 
dass  die Maxima  der NRM  und  Suszeptibilität  ver‐
mehrt  innerhalb  toniger Partien auftreten. Diese Tat‐
sache  ist wahrscheinlich  auf  die  Feinkörnigkeit  und 
einen  höheren Gehalt  an  ferromagnetischen Trägern 
der  untersuchten  Proben  zurückzuführen.  Anhand 




Profil  der Lava  Sektion  ein  obermiozänes Alter  von 
6.49 – 6.9 Ma zugewiesen werden.  
Proben  aus  der  Vegora  Sektion  zeigen,  neben  Ein‐ 
und  Zweikomponenten,  ein  häufiges Auftreten  von 
wechselfeldstabilen  Remanenzen  an.  Der  zuletzt 
genannte  Remanenztyp  ist  vermutlich  auf  die 
hochkoerzitiven  Minerale  Goethit  und  Hämatit  zu‐
rückzuführen, welche  durch  eine  sekundär  entstan‐
dene  CRM  generiert  wurden.  Für  die 
magnetostratigraphische  Auswertung  und  die  Kon‐
struktion  der  Polaritätsskala  und  deren  Korrelation 
mit  dem Vegora‐Profil wurden  lediglich  Proben  be‐
rücksichtigt, die eine Ein‐ oder Zweikomponentenre‐
manenz  aufweisen.  Neben  einer  kontinuierlichen 
Abnahme (Kurventyp I) konnte ebenfalls eine seltener 
auftretende, diskontinuierliche Abnahme (Kurventyp 
II)  der  NRM‐Intensität  auf  durchschnittlich  20  % 
beobachtet werden.  Insgesamt kann nach der Wech‐
selfeldentmagnetisierung  und  Interpretation  der 
Ergebnisse  auf  eine  große  Variabilität  der  Inklinati‐
ons‐  und  Deklinationsdaten  geschlossen  werden. 
Inverse  Inklinationswerte  weisen  flache  bis  steile 
Richtungen zwischen  ‐13 –  ‐66° auf. Positive  Inklina‐
tionswerte variieren zwischen einer flachen Richtung 
von 7° bis hin zu einer steilen Richtung von 83°. Die 
Deklinationswerte  schwanken  zwischen  308  –  54°  in 





Aufgrund  der  paläomagnetischen  Untersuchungen 
kann  festgestellt  werden,  dass  markante  Polaritäts‐
wechsel  bei  einer  Teufe  von  24.95  m  und  61.43  m 
erfolgen.  Somit  sind  die  Profilabschnitte  normaler 
Polarität  dem  C3An.1n‐  und  C3An.2n‐Chron 
(Abb. 33)  zuzuordnen.  Begründet  dadurch,  dass  die 
xylitische  Kohle  einen  extrem  geringen  Gehalt  an 
ferromagnetischen Komponenten aufweist und somit 
nicht  näher  beprobt wurde,  kann  der  genaue Über‐
gang zum C3An.1n‐Chron nicht ausgemacht werden. 
Auch hier lässt sich ein Bezug der NRM‐Intensität zur 
Polarität  herstellen.  So  dominieren  hohe  NRM‐
Intensitäten  und damit  ein  höherer Gehalt  an  ferro‐
magnetischen Mineralen  vermehrt  in Bereichen  nor‐
maler Richtung. Die NRM‐ und Suszeptibilitätswerte 
weisen  eine  Korrelation  auf.  Lediglich  die  beiden 
NRM‐Maxima bei 27.7 m (2.82 mA/m) und bei 52.4 m 
(1.96 mA/m)  lassen sich  innerhalb der Suszeptibilität 




Die  Untersuchung  der  Bohrung  KAP‐107  aus  dem 
Amynteon  Subbecken  ergab  ein  relativ  heterogenes 
Bild.  Es  treten  überwiegend  Proben  mit  einer  Ein‐ 
bzw.  Zweikomponentenremanenz  auf.  Hier  nimmt 
die Intensität der NRM auf durchschnittlich 14 % ab. 
Beide  Entmagnetisierungskurventypen  können  beo‐
bachtet werden, so entsprechen die Proben 33 und 50 





demnach  nicht  gegeben.  Besonders  häufig  ist  diese 
rotationale remanente Magnetisierung bei Tiefenboh‐
rungen anzutreffen. 
Abb. 34. Paläomagnetische Ergebnisse der Bohrung KAP‐107. Dargestellt  sind die magnetische  Suszeptibilität  (k), 
NRM,  Inklination und Deklination. Der schwarze Stern repräsentiert die Neritinaleitbank, welche nach Steenbrink 
(2001) in die Theodoxus mb einzustufen ist und demnach ein stratigraphisches Alter von ±4.4 Ma zuzusprechen ist. 










zitivitäten  führt dies  zu  einem kurvenförmigen Ver‐
lauf  der  Entmagnetisierungskurve  und  der  kartesi‐
schen Komponenten. Dieses Verhalten deutet auf eine 
Präsenz  des  ferrimagentischen  Eisensulfides  Greigit 
(Maher & Thompson, 1999). Die Inklination weist eine 








203.35  m,  ‐215.1  m  und  ‐220.93  m  zu  vermerken.  
Die Profilabschnitte normaler Polarität lassen sich bis 
auf den Abschnitt  ‐165.14  –  ‐167.55 m den Chronen 
Gauss/Gilbert, Cochiti, Nunivak, Sidjufall und Thvera 
(Abb. 34) zuordnen. Bei der Bohrung KAP‐107 kann 
eine  Korrelation  der  NRM‐Intensität  mit  der 
Suszeptibilität  festgestellt  werden.  Sie  schwanken 
zwischen ~0.72 mA/m und 413 (µSI). Besonders auffäl‐
lig  ist  der  NRM‐Intensitätsabfall  mit  zunehmender 
Kernteufe,  der  vermutlich  auf  die  vermehrte Kohle‐






stabile  Remanenz  auf,  die  auch  hier  vermutlich  auf 
die  Minerale  Goethit  und  Hämatit  zurückzuführen 
sind. 
 





Nur  wenige  Proben  sind  durch  ein  Einkomponen‐
tensystem  charakterisiert und  zeigen  aufgrund  ihrer 
extrem  schwach  koerzitiven  Komponenten  keine 
systematischen  Richtungen  an.  40%  der  Achlada 
Proben  konnten  aufgrund  ihres  extrem  geringen 
Gehaltes an ferromagnetischen Remanenzträgern nur 
eingeschränkt  magnetostratigraphisch  ausgewertet 




Intensität  der  NRM  bei  durchschnittlich  12  %.  Die 
Inklination  zeigt  eine  Variation  der  inversen Werte 
von ‐4 bis ‐81° und der normalen Werte von 1 bis 70°. 
Die Deklinationswerte schwanken zwischen 354 – 10° 




wies  sich  hier  die  Tatsache,  dass  sich  lediglich  das 
Liegende der Sektion zeitlich einordnen lässt. Die hier 
einsetzenden  Mergeltone  mit  zwischengeschalteten 
xylitischen Ligniten lassen sich wahrscheinlich auf ca. 
4.98 Ma datieren (Kotis et al., 1995), welche somit dem 
Thvera  Chron  zugeordnet  werden  können.  Bezieht 
man  die  Sedimentationsraten  der  Lava  und  Vegora 
Sektion  mit  ein  und  interpoliert  diese  mit  dem 
magnetostratigraphischen Modell der Achlada Sekti‐
on,  so  lässt  sich  dem  normal  gepolten  Bereich  zum 
Top der Abfolge (27.26 – 29.8 m) das Sidjufall Chron 
zusprechen. Da die abgeleitete Periodizität jedoch nur 
spärlich  mit  paläontologisch‐stratigraphischen  Er‐




Weitere  palynofazielle Untersuchungen  sind  derzeit 





chen diese Werte  28.5  –  60 mA/m,  zum Hangenden 
gehen  sie  bis  auf  den  Ausreißer  bei  25.84  m  (51.7 
mA/m) auf Werte von 0.346 bis 18.6. mA/m zurück. 
Anhand  der  paläomagnetischen  Ergebnisse  können 
der  Bohrung  KAP‐107  (Amynteon‐Subbecken)  und 
den  Sektionen Vegora, Lava und Achlada  eine Zeit‐
spanne von 3.3 Ma (Gauss/Gilbert) bis 6.9 Ma (C3Bn) 





konnte  die  Mittlere  bis  Obere  Komnina  Fm  




Die  Variation  der  orbital  gesteuerten Milankovitch‐
Zyklen  (Präzession und Exzentrizität, Abb.  10) nach 
Daten  von  Laskar  (1990)  äußern  sich  auf  das  Sedi‐
mentationsgeschehen durch die periodischen Abwei‐
chungen  der  Solarkonstante.  Im  Folgenden  wird 
dieses  zyklische  Verhalten  innerhalb  der  Ptolemais‐ 




































































































































































































































































































































































































































































































Im  Folgenden wurden  die  IRM‐Erwerbs‐  und  Back‐
fieldkurven auf die Sättigungsremanenz (Jrs) normiert, 
um  so  eine Gegenüberstellung der  auftretenden Ty‐
pen nach Soffel  (1991) vorzunehmen. Anhand dieser 
kann  eine  nähere  Eingrenzung  der  Remanenzträger 
ermöglicht werden. 
Etliche  IRM‐Erwerbskurven  der  Lava  Proben  (1,  3 
und  70)  sättigen  bereits  bei  Feldstärken  von  150  – 
200 mT bei  Intensitäten von 700 bis 2700 mA/m und 
entsprechen  somit  nach  Soffel  (1991)  dem  Kurven‐
typ I.  Diese  Proben  besitzen  eine  typische 
Remanenzkoerzitivkraft von 23.71 – 42.74 mT. Diver‐
se Proben (5, 47 und 80), die dem Kurventyp II zuge‐
sprochen werden  können,  zeigen  eine  Sättigung  bei 
Feldern zwischen 300 – 600 mT (Abb. 37a). Die auftre‐
tenden  Backfieldkurven  weisen 




sitäten von 2000 mA/m und  sind  somit Kurventyp  I 
zuzuordnen. Die Remanenzkoerzitivkraft dieser Pro‐







ventyp  III  zuzuordnen  (Abb.37b).  Die 
Remanenzkoerzitivkräfte  (HCR)  der  Backfieldkurven 
variieren zwischen 66.82 – 118.84 mT. 
Eine Vielzahl  der  Proben  der  Bohrung Kap‐107  aus 
dem Amynteon‐Subbecken  (33,  36  und  64),  sättigen 
bereits bei Feldstärken von 200 mT und  Intensitäten 
zwischen  40.65  und  2650 mA/m  und  erfüllen  somit 
die Bedingungen des Kurventyps I. Die Backfieldkur‐
ven  dieser  Proben  weisen  eine 
Remanenzkoerzitivkraft  von  31.81  –  32.24  mT  auf. 
Eine Probenminderheit (ca. 20 %) (Probe 7, 31und 89) 
zeigt  eine  Sättigungsremanenz  zwischen  470  –  1000 
mT  und  kann  daher Kurventyp  II  zugewiesen wer‐
den.  Die  Backfieldkurven  variieren  mit 
Remanenzkoerzitivkräften  (HCR)  von  63.22  –  154.65 
mT (Abb. 37c). 
Ein  geringes  Probenspektrum  der  Achlada  Proben 
(z.B.  30)  wird  durch  IRM‐Erwerbskurven  repräsen‐




zwischen  400  –  700  mT  und  weisen 
Remanenzkoerzitivkräfte  zwischen  22.55  –  65.75 mT 
auf. Die Achlada Proben sind generell durch niedrige 
Intensitäten von 16 – 18.19 mA/m gekennzeichnet. 








schen Hämatit  (Kurventyp  II).  Typ  II  ist  gegenüber 
Typ I durch einen verzögerten Remanenzerwerb und 
meist  höhere  Remanenzkoerzitivkräfte  gekennzeich‐
net  (Abb.  37).  Die  verhältnismäßig  hohen 
Remanenzkoerzitivkräfte (>23.71 mT) des Kurventyps 
I deuten nach Harstra  (1982) auf eine Dominanz von 
SD‐Partikeln.  Diese  Ergebnisse  lassen  sich  ebenfalls 
auf  die  Sektion Achlada  und  die  Bohrung KAP‐107 
übertragen.  Besonders markant  sind  jedoch  die  ext‐
rem  niedrigen  Intensitäten  innerhalb  der  Achlada 
Sektion,  welche  eine  hohe  Verdünnung  des  fer‐
ro(i)magnetischen Mineralbestandes explizieren. 
Innerhalb  der  Sektion Vegora  konnte  eine  Streuung 
der  IRM‐Erwerbskurven  beobachtet werden, welche 




Die  hochkoerzitiven Minerale  Hämatit  und  Goethit 
sind  Träger  einer  postsedimentären  chemisch  rema‐
nenten  Magnetisierung  (CRM).  Hierbei  handelt  es 
sich um Verwitterungsprodukte, die z.B. aus Magne‐
tit (Hämatit) unter Einflussnahme von Sauerstoff und 
Wasser  generiert werden.  Goethit,  das  erst  bei  Fel‐
dern >7 T (France & Oldfield, 2000) eine Sättigung der 
remanenten  Magnetisierung  erreicht,  bildet  nach 











Abb. 37. Verschiedene  Beispiele  isothermaler  remanenter  Magnetisierung  (IRM).  Aus  den  Erwerbs‐  und 
Backfieldmessungen der Sektionen (a) Vegora, (b) Lava, (c) KAP‐107 Amynteon‐Subbecken und (d) Achlada werden 
die unterschiedlich dominierenden niedrig‐ und hochkoerzitiven Minerale erkennbar. Gesteine mit einer Dominanz 









Anhand  der HCR, MDF‐  und R‐Werte  (siehe  Tab.  2) 
sollen  die  gesteinsmagnetischen  Eigenschaften  des 
Materials  näher  untersucht  werden.  Hierfür  wurde 
die  Methode  nach  Ciesowski  (1981)  herangezogen, 
welche  die Darstellung  der  normierten  IRM‐Kurven 
zusammen mit den AF‐Kurven ermöglicht.  
Die  Ergebnisse  zeigen  deutlich,  dass  innerhalb  der 




kant  ist, wie  bereits  anhand  paläomagnetischer Un‐
tersuchungen festgestellt, ein kontinuierlicher Verlauf 
der  Kurven.  Ein  anders  Resultat  bietet  die  Vegora 
Sektion,  innerhalb welcher  hohe Werte  repräsentant 
sind.  So  variieren  die  HCR‐Werte  zwischen  32.06  – 
65.04 mT (Abb. 38b). Die MDF‐ und R‐Werte schwan‐
ken zwischen 0 – 16.61 mT und 0.1 – 0.29. Kurven mit 








jedoch  etwas  höhere Variationen wie  die  Parameter 
der  Lava  Sektion  auf.  Die  HCR‐Werte  zeigen  eine 
Schwankungsbreite  zwischen  11.89  –  40.98  mT  an. 
MDF‐  und  R‐Werte  variieren  zwischen  7.52  –  57.51 
mT und 0.045 – 0.43  (Abb. 38d). Ein diskontinuierli‐
cher  Verlauf  wird  innerhalb  der  AF‐  sowie  IRM‐
Kurven  deutlich.  Resultierend  aus  den  Ergebnissen 
des  Ciesowski‐Tests  kann  davon  ausgegangen wer‐










Ferner  kann  keine  Systematik  im  Auftreten  hoher 
bzw. niedriger Werte in Abhängigkeit zur Teufe beo‐
bachtet werden.  Lediglich  beim R‐Wert  ist  eine Zu‐
nahme zum Hangenden der Abfolgen zu erkennen.  
Somit  kann  im Liegenden der Abfolgen  auf  größere 
Wechselwirkungen  der  magnetischen  Teilchen  und 
folglich  auf MD‐Partikel  geschlossen  werden,  wäh‐
rend zum Top hin geringere Wechselwirkungen und 
damit  SD‐Partikel  dominieren.  Die  Schwankungen 




auf  eine  weiche  Magnetisierung  und  somit 
niedrigkoerzitive Minerale wie Magnetit. Hohe Werte 




























































































ferromagnetischen  Partikel  zu  erhalten,  wurde  eine 
Kombination  mehrerer  magnetogranulometrischer 
Verfahren  angewandt.  Labormessungen,  die  von 
Peters &  Thompson  (1998),  Bradshaw &  Thompson 
(1985) sowie Thompson & Oldfield (1986) ausschließ‐
lich an synthetischen Magnetit Proben generiert wur‐
den,  ergeben  sich  in  den  doppeltlogarithmischen 
Darstellungen.  Diese  dienen  der  Bestimmung  von 




größenmittelwert  ermittelt  werden.  Nach  Butler 
(1998) weisen Minerale  einen  unterschiedlichen Do‐
mänenstatus  auf.  Folgernd  lassen  diese  bivariaten 
Tests nur eine bedingte Abschätzung der Korngrößen 
zu. Durch die graphische Darstellung nach Peters & 
Thompson  (1998)  können  auf  Basis  einer  einfachen 
Kombination  von  uni‐  und  bivariaten  Proxys  (unter 
Zimmertemperatur)  diverse Minerale  charakterisiert 
werden.  
Die  Auswertung  der  isothermalen  Sättigungsrema‐
nenz (SIRM) vs. der Suszeptibilität (k) zeigt, dass die 
Lava  proben  eine  recht  homogene  mittlere 
Magnetitgröße  von  1  –  2  μm  aufweisen  (Abb.41a). 
Nur wenige Proben besitzen eine Partikelgröße <1μm. 
Der  Magnetit‐Gehalt  variiert  zwischen  0.001  –  0.01 




logarithmische  Darstellung  nach  Bradshaw  & 
Thompson  (1985),  welche  das  Verhältnis 
SIRM@1.0T/k  vs.  Remanenzkoerzitvkraft  (HCR)  wie‐
dergibt,  bestätigt das Vorherrschen  von  SD‐Teilchen 
(Abb.  39a).  Der  größte  Teil  der  Proben  plottet  im 
Übergangsbereich  von MD‐  zu  SD‐Partikeln.  Ledig‐
lich  drei  Proben  zeigen  ein  superparamagnetisches 
Verhalten. Diese Superparamagnetika verringern das 
Verhältnis  von  SIRM/k und  verschieben  folglich die 
Lage im Verteilungsdiagramm nach unten. 
Abb. 39. Doppellogarithmische Darstellungen zur Korngrößen‐ und Remanenzträgerabschätzung  für die Sektionen 






Abb. 40. Doppellogarithmische Darstellungen  zur Korngrößen‐ und Remanenzträgerabschätzung  für die Bohrung 




an  Peters  &  Thompson  (1998)  lässt  mit  Ausnahme 
einer  Probe, welche  im Greigit‐Feld  plottet,  die  ein‐
deutige  Dominanz  von  Magnetit‐Titanomagnetit‐
Partikeln erkennen  (Abb. 39b). Das  restliche Proben‐
spektrum  liegt  im  Übergangsbereich,  zwischen  30 








tischer  Teilchen  schließen  (Abb.  39c).  Einige  Proben 







Amynteon‐Subbecken,  ähnlich  wie  bei  den  Vegora 
Proben, eine Variation der Magnetit Körner zwischen  
1 – 256  μm auf  (Abb. 41c). Der Magnetit‐Gehalt der 
überwiegend  superparamagnetischen  Partikel  liegt 
mit  Ausnahme  dreier  Proben  (<0.001  Vol  %)  unter 
















Abb. 41. Doppellogarithmische  Darstellung  der  isothermalen  Sättigungsremanenz  (SIRM)  als  Funktion  der 
Suszeptibilität (k) für Magnetit (nach Thompson & Oldfield, 1986), die Sektionen Lava (a), Vegora (b), Bohrung KAP‐
107 (c) und Achlada (d). Das Konzentrations‐Korngrößen‐Gitter gilt streng genommen für synthetischen Magnetit. 
Begründet  durch  die  doppeltlogarithmische Darstel‐
lung  nach  Bradshaw  &  Thompson  (1985)  kann  auf 
eine eindeutige Überlegenheit superparamagnetischer 








Die  große  Schwankungsbreite  der  Korngrößen 
(Thompson & Oldfield 1986, Bradshaw & Thompson 
1985)  geht  auf die Tatsache  zurück, dass  es  sich  bei 
der geringen Konzentration magnetischer Träger um 
Mischkomponenten  in  dem  jeweiligen  System  han‐
delt. Die Magnetitkonzentration aller Sektionen  liegt 
zwischen 0.001 – 0.01 Vol %, wobei die höchsten Kon‐
zentrationen  innerhalb  der  Sektion  Lava  und  der 
Bohrung  KAP‐107  festzustellen  sind.  Niedrige 
Magnetitkonzentrationen  der  Sektion  Lava  sind  in  
Teufenabschnitten  zwischen  17.93  –  21.78  m  und  
43.56  –  45.33 m,  hohe  dagegen  bei  25.93  –  41.67 m  
und 45.57 – 63.72 m vorzufinden. Proben, welche eine 
höhere Konzentration aufweisen plotten  in Abb. 39b 
innerhalb  des  Magnetit‐Titanomagnetitfeldes.  Des 
Weiteren  zeigen  die  paläomagnetischen  Ergebnisse 
dieser Proben eine stabile Richtung an. Folglich kann 
davon ausgegangen werden, dass es sich hier um eine 
primäre Magnetisierung  handelt.  Der  lineare  Trend 
innerhalb  der  Sektion  Lava,  welcher  zu  kleineren 
Partikeln  zunimmt  kann  somit  wahrscheinlich  auf 
den variierenden Gehalt der Ferrimagnetika  zurück‐
geführt  werden.  Diese  haben  einen  relativ  hohen 
Anstieg  der  Suszeptibilität  zur  folge  während  die 
SIRM  eine  geringe  Intensitätszunahme  aufweist. 
Generell  können  niedrige  Magnetitkonzentrationen 
der  Bohrung KAP‐107  lediglich  innerhalb  organisch 
reicher Lagen  (z.B. 168.2 – 172.4 m) beobachtet wer‐
den.  Paläomagnetische  Untersuchungen  an  diesen 
Proben  zeigen  ein  verhäuftes  Auftreten  einer  GRM 
und somit einer sekundären Richtung. Die Ergebnisse 
der  Bohrung  KAP‐107  in  Abb.  40b  deuten  auf 
Remanenzträger wie Magnetit und Titanomagnetit. 
Für die Sektionen Vegora und Achlada gestaltet sich 
die  Eingrenzung  der Minerale  und  Korngröße  auf‐
grund der Tatsache, dass die untersuchten Sedimente 
eine  sehr geringe Präsenz  ferromagnetischer Partikel 
aufweisen,  generell  schwierig. Anhand der  gesteins‐ 
und  paläomagnetischen  Ergebnisse  können  somit 







Die  gesteinsmagnetischen  Parameter  der  Sektion 
Lava  korrelieren  innerhalb  der  k,  NRM  und  ARM 
sowie SIRM und HCR Kurven auf (Abb. 42). Des Wei‐
teren  lässt  sich  eine Wechselbeziehung  der HCR‐, R‐ 
und MDF‐Werte  erkennen.  Auffällig  ist  die  zuneh‐
mende Variation der Kurven mit dem Polaritätswech‐
sel ab einer Teufe von 26.85 m. In diesem Bereich des 




und  330 (μSI)  an,  während  die  SIRM‐/k‐Werte  mit 
3.38 – 26.2 kA/m verhältnismäßig niedrig sind. 
Eine  positive  Korrelation  der  ARM‐,  AF‐,  SIRM‐, 
SIRM/k‐, HCR‐, R‐ und MDF‐Werte der Vegora Proben 
kann  in einem Teufenbereich von 10.9 – 20.7 m beo‐





R‐  und  MDF‐Werts  ist  mit  dem  Polaritätswechsel 
zum C3An.1n‐Chron bei 24.95 m bis 40 m zu beobach‐
ten. Besonders markant ist das Maximum bei 27.7 m, 
welches  lediglich  bei  der NRM  (2.82 mA/m),  ARM 
(0.733 mA/m) und AF  (0.76 mA/m)  zu  erkennen  ist. 
Diese  Profilabschnitte  bestehen  aus  tonigen 
fossilreichen  Mergeln,  welche  von 
Feuersteinkonkretionen,  Sand‐  und 
Konglomeratlagen  durchsetzt  sind.  Ferner  können 
hier  die  größten  Schwankungen  innerhalb  des  P’‐
Werts festgestellt werden. Eine weitere Korrelation ist 
innerhalb der ARM, SIRM, SIRM/k und HCR Kurven 
anhand  der  Probe  82  (56.53 m)  zu  beobachten. Die 
Probe entstammt einem mergeligen Tonhorizont, der 
konkordant  von  einem Konglomeratband  überlagert 
wird.  
Die  Kurven  der  gesteinsmagnetischen  Kenngrößen 
der Bohrung KAP‐107 aus dem Amynteon‐Subbecken 
zeigen über das  gesamte Profil hin  eine  relativ  gute 
positive  Korrelation.  In  einem  Teufenbereich  von  ‐
222.28 – ‐209.9 m weisen die HCR‐, R‐ und MDF‐Werte 
ein Maximum  von  76.7 mT,  0.5  und  77.91 mT  auf 
(Abb. 44). Dieser Abschnitt besteht überwiegend aus 
tonigem Material.  Die  größten  Schwankungen  sind 
innerhalb einer Teufe von  ‐184.43 –  ‐159.09 m zu er‐





Kurven  einen  nahezu  parallelen maximalen Anstieg 
an.  Diese  Partie  ist  durch  einen Wechsel  von  Ton‐
Mergel‐Lignit‐Lagen charakterisiert. 
Die  Achlada  Proben  weisen  im  Gegensatz  zu  den 
übrigen Sektionen nur geringe Variationen zwischen 
den  Kurven  auf.  Die  größten  Schwankungen  zwi‐
schen  35.1  –  275  (μμSI)  sind  innerhalb  der 
Suszeptibilitätskurve nach zu verfolgen. Die P’, ARM, 
AF  und  SIRM  Kurven  erreichen  ihre  Maxima  mit 
1.157,  6.6  mA/m,  1.98  mA/m  und  146.3  mA/m  bei 
einer  Teufe  zwischen  1.5  –  2.65  m  (Lignit‐Ton‐
Wechselfolge).  Weitere  markante  Variationen  erfol‐
gen  innerhalb  von  rhythmisch  entwickelten  Ton‐
Lignit‐Wechsellager‐ungen  im  dm  Bereich  bei  13  – 
17.43 m  und  23.05  –  27.61 m. Dieser  Profilabschnitt 
zeigt  die  höchsten NRM‐  und HCR‐Werte  von  0.715 
mA/m und 85.53 mT. 
Aufgrund  der  gesteinsmagnetischen  Parameter  und 
paläomagnetischen Untersuchungen der Lava Sektion 
kann  angenommen werden,  dass  der  Teufenbereich 
ab  26.85  m  auf  eine  Präsenz  weichmagnetischer 
Remanenzträger  wie  Magnetit  hindeutet.  Lediglich 
im Liegenden des Profils (15.05 – 18.22 m) lassen sich  
hochkoerzitive Träger wie Hämatit vermuten.  
Die  Resultate  der  Vegora  Sektion  deuten  auf  eine 
heterogene  Magnetomineralogie  und  erschweren 
somit  eine genaue  Identifikation der  einzelnen mag‐
netischen Träger. Es kann  jedoch angenommen wer‐
den, dass aufgrund hoher HCR (31.99 – 431.98 m) und 
eher  niedriger  NRM‐Werte  (0.0257  –  2.82  mA/m) 
sowie  den  paläomagnetischen  Ergebnissen  überwie‐
gend  hochkoerzitive Minerale wie Hämatit,  Goethit 
sowie  Greigit  dominant  sind.  Hierbei  konnte  eine 
Zweiteilung beobachtet werden: Proben, die  für eine 
Dominanz von Goethit sprechen, treten überwiegend 
ab  einer Teufe von  43.40 m  auf. Bis  zu dieser Teufe 
deuten  die  graublaue  Färbung  des  Sediments,  zahl‐
reiche Fossilien sowie das vermehrte Auftreten gyro‐
remanenter Proben auf eine Präsenz von Greigit hin. 
Die  rote  Färbung  und  die  paläo‐  sowie 
gesteinmagnetischen Untersuchungen sprechen eben‐
so für das Auftreten von Hämatit. 




von  bis  zu  107.7  mT  und  den  paläomagnetischen 
Untersuchungsergebnissen  kann  auf  eine Dominanz 
hochkoerzitiver  Phasen  wie  Hämatit,  Goethit  und 
Greigit geschlossen werden. Mit zunehmender Teufe 
kann  somit  eine  vollständige  Auflösung  des 
primordialen  Signals  beobachtet werden. Als Grund 
hierfür  kann  der  zunehmende  Diagenesegrad  als 






ationen  auf  eine  eher  heterogene 
Magnetomineralogie. Die gesteins‐ und paläomagne‐
tischen Ergebnisse zeigen auch hier ein Auftreten von 




eine  einheitliche Magnetomineralogie  (Abb.  45). Die 
sehr  niedrigen NRM‐  und  überwiegend  hohen HCR‐
Werte  (Abb.  45)  sowie  die  Ergebnisse  der  gesteins‐ 
und  paläomagnetischen  Ergebnisse  lassen  den 
Schluss  zu,  dass  es  sich  hier  überwiegend  um 
hochkoerzitive  Minrale  wie  Hämatit,  Goethit  und 
Greigit handelt. Diese Phasen haben auch hier durch 
diagenetische  Prozesse  und  geochemische  Schwan‐
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Anhand  der  AMS  kann  eine  Aussage  über  die 
Kornform,  Kristallanisotropie  und  Orientierung  der 
Minerale  getroffen  werden.  Auf  dieser  Grundlage 
wurden die drei Achsenparameter kmax, kint und kmin 
ermittelt,  um  mittels  der  berechneten  Parameter:  k 
(mittlere Suszeptibilität), L (Lineation), F (Foliation), T 
(Formfaktor)  sowie  P’  (Anisotropiefaktor)  Angaben 
über  die  Suszeptibilitätsellipsoidsform  sowie  den 
Anisotropiegrad  des  magnetischen  Gefüges  zu  er‐
möglichen.  Aus  einer  Vielzahl  von  Klassifikations‐




eine  relativ  eindeutige  Dominanz  der  oblaten 
Suszebtibilitätsellipsoide (Abb. 46a). Diese sind durch 
einen Anisotropiegrad von 1.003 – 1.23 gekennzeich‐
net  (Abb.  46b).  Prolate  Formen  weisen  einen 
Anisotropiegrad von 1.006 – 1.421 auf und lassen sich 
einem Teufenbereich  von  11.27  –  54.42 m  zuweisen. 
Somit  kann  eine  weite  Streuung  prolater  Formen 
innerhalb  des  untersuchten  Lava‐Profils  angenom‐
men  werden.  Die  mittlere  Suszeptibilität  variiert 
zwischen 16 – 330 (µSI). 
Mit Ausnahme einiger weniger Proben aus dem Ab‐
schnitt  35  –  44.2 m,  die  eine  prolate  bzw.  neutrale 
Form  aufweisen,  lässt  sich  aus dem  Flinn‐  und  Jeli‐
nek‐Diagramm  für  die Vegora  Sektion  auf  eine Do‐
minanz  oblater    Suszeptibilitätsellipsoide  schließen 
(Abb. 46c). Am Beispiel der Jelinik Klassifikation wird 
besonders deutlich, dass die prolaten Ellipsoide einen 








vs.  prolaten  Suszeptibilitätsellipsoide  (Abb.  47a). 
Anhand der Jelinek‐Klassifikation wird deutlich, dass 
die  prolat  geprägten  Ellipsoide  einen  niedrigen 
Anisotropiegrad zwischen 1.005 – 1.111 besitzen, die 
oblaten  hingegen  zeigen  eine  Variation  zwischen 
1.011  –  1.265  (Abb.  47b). Die mittlere  Suszeptibilität 
(k) variiert zwischen 0.379 und 442 (µSI).  





Abb. 47. Flinn‐  und  Jelinek‐Diagramm  (1962,  1981)  der  Bohrung KAP‐107  (a,  b)  und  der  Sektion Achlada  (c,  d). 
Dargestellt sind die Foliation vs. Lineation sowie der Anisotropiegrad vs. Formfaktor. 
Die AMS Messungen  in Abb. 47c zeigen eine Domi‐
nanz  oblater  Suszebtibilitätsellipsoide  innerhalb  der 






schen  1.01  –  1.158  auf.  Die  mittlere 
Suszeptibilitätsvariation (k) variiert von 35.09 – 274.9 
(µSI). 
Zusammenfassend  kann  festgestellt werden,  dass  in 
allen  Sektionen bis  auf die Bohrung KAP‐107 oblate 
Suzeptibilitätsellipsoide  gegenüber  prolaten  Formen 
vorherrschen.  Eine  Erklärung  der Dominanz  oblater 
Ellipspoide liegt nach Frederichs (1995) darin, dass in 
limnischen  ruhigen  Ablagerungssystemen,  wie 
Vegora, Lava und Amynteon (Bohrung KAP‐107) sich 
die  Sedimentpartikel  bevorzugt  flach  am Gewässer‐
grund  ablagern  können.  Des  Weiteren  weisen  die 
prolaten Ellipsoide  einen geringen Grad der Anisot‐
ropie von durchschnittlich ~1 (Sektion Lava) auf und 
nähern  sich  daher  einer  neutralen  undeformierten 
Form  an.  Diese  Tatsache  ist wahrscheinlich  auf  die 
unterschiedlichen  Korngrößen  und  eine  damit  ein‐
hergehenden  fehlenden  Foliationsparallelen  zurück‐
zuführen. Dieser Sachverhalt  ist gegeben, wenn  sich 





somit  auch  bei  hohem Gehalt  an  ferromagnetischen 
Trägern  und  uneinheitlicher  Magnetomineralogie 
einen  arithmetischen Mittelwert  liefert. Diese  Tatsa‐
che erschwert eine etwaige  Identifikation des vorlie‐
genden  magnetomineralogischen  Spektrums.  Der 
hohe Grad der Anisotropie  von  2.11  in Abb.  46d  in 
Kombination  mit  einem  erhöhten  SIRM@2.7T/k‐
Werten  von  8.81  kA/m  könnte  ein  Anzeichen  für 
Pyrrhotit  sein  (Jelinek,  1981).  Nach  Dekkers  (1988) 
jedoch  liegen die  IRM@2.7T/k  für Pyrrhotit  bei  >100 
kA/m  und  die  SIRM/k‐Werte  bei  <500  kA/m  und 
dementsprechend  höher.  Begründet  dadurch  kann 
eine  Präsenz  von  plattig  bis  nadeligen 
Greigitkristallen  angenommen  werden,  welche  zu 
einer Erniedrigung des  SIRM/k‐Verhältnisses  führen 
(Snowball & Thompson, 1990b). Innerhalb aller Sekti‐
onen  treten Proben  auf, die  einen  Formfaktor T=  ±0 
aufweisen. Diese Proben  sind durch niedrige NRM‐, 
ARM@1.0T‐  und  SIRM‐Werte  gekennzeichnet  und 








Zur  Identifizierung  der  opaken,  durchlichtmikro‐
skopisch, nicht oder nur eingeschränkt bestimmbaren 





zen Korngrößen  vorwiegend  <1  μm.  Sie  sind  daher 
mit  den  oben  genannten  Methoden  nicht  näher 
charakterisierbar. Im Bereich der größeren Körner (>5 
μm)  können  folgende  Minerale/Mineralgemenge 
identifiziert werden  (Auflistung  in Reihenfolge  ihrer 
relativen  Häufigkeit):  Ilmenit,  Rutil,  Pyrit, 
ʺLeukoxenʺ,  ʺLimonitʺ,  ʺMelnikovitpyritʺ  (Greigit), 
Markasit und Magnetit.  
Ilmenit (Fe 2+ TiO3) ʺLeukoxenʺ 
Ilmenit  weist  bevorzugt  hypidiomorphe,  z.T. 
stengelige Kornformen auf. Die meisten Körner  sind 
bezüglich  ihres  Internaufbaus  homogen.  Eine  Be‐
obachtung,  die  im Hinblick  auf  die  durchgeführten 
gesteinsmagnetischen Messungen nicht unwichtig  ist 
(Abb.  48 &  49c). Diesbezüglich  sei darauf hingewie‐












Die  oben  näher  bezeichneten  Verwachsungen  und 
Gefüge  wurden  in  den  untersuchten  Anschliffprä‐
paraten nicht beobachtet  (Vergrößerung  bei der Un‐
tersuchung  bis  400  x/Ölimmersion).  Einschränkend 
bezüglich  Position  (3)  sei  darauf  hingewiesen,  dass 
Ilmenitkörner,  die  in  den  Anschliffpräparaten  eine 
Schnittlage senkrecht zu  ihrer kristallographischen c‐
Achse,  d.h.  zur  optischen Achse  besitzen,  aufgrund 
dieser  ʺisotropen  Schnittlageʺ  von Magnetit  auflicht‐
mikroskopisch nur schwer zu unterscheiden sind.  
Einige  auflichtmikroskopisch  als  Ilmenit  angespro‐
chene  Körner  sind  bis  zu  10  μm  groß  und  können 
daher  bezüglich  ihrer  mineralchemischen  Zusam‐
mensetzung näher mit der Mikrosonde charakterisiert 
werden.  Ihre halbquantitative, mikrochemische Ana‐
lyse  ergab  neben den Elementen  Fe‐Ti‐O  einen Mn‐
Gehalt  im  unteren  Prozentbereich  (ca.  2    3 Gew.‐% 







ralgemenge  aus  Titanphasen  (ʺLeukoxenʺ).  Generell 
enthalten  Leukoxene  hauptsächlich  Anatas,  seltener 
Rutil  oder  Brookit  und  nur  ausnahmsweise  Titanit. 
Leukoxen ist nach einhelliger Meinung verschiedener 
Autoren  (Ramdohr,  1980; Mücke,  1989)  als Alterati‐
onsprodukt  des  Ilmenits  anzusehen,  das  in  unter‐
schiedlichen  geologischen  Milieus  (z.B.  in  marinen 
Seifen wie  auch  bei  lateritischer  Verwitterung)  ent‐
steht. Inwieweit die Verdrängung des Ilmenits durch 
Leukoxen  dabei  in  einem  chemisch  reduzierenden 
(Dimanche et al., 1976) oder  in einem wasserreichen, 
oxidierenden Milieu  (Mücke,  1989)  erfolgte,  ist noch 
nicht restlos geklärt. 
Tritt, wie  in  den  vorliegenden  Proben,  Leukoxen  in 
Sedimenten  auf,  ist  aufgrund  seines  bruch‐  und 
transportempfindlichen  Gefüges  anzunehmen,  dass 
die  Leukoxenisierung  der  Ilmenite  in  ihrem  finalen 
Ablagerungsraum stattfand (Frey et al., 1987, 1999).  
Rutil (TiO2)  
Rutil  tritt  in  ca. 2 bis 5  μm großen, kompakten Kör‐
nern  in  der Matrix  aller  Proben  auf.  Die  optischen 
Eigenschaften  von Rutil  im  auflichtmikroskopischen 
Bild  (relativ  homogener  Kornaufbau;  rötliche  oder 
gelblich‐weiße  Innenreflexe; Reflexionsvermögen um 
20 %) unterscheiden sich von denen der titanhaltigen 
Komponenten,  aus  denen  sich  die  Leukoxenkrusten 
des Ilmenits zusammensetzen. Die von einigen Auto‐
ren  für  Rutil  beschriebene  polysynthetische 
Zwillingslamellierung  (Ramdohr,  1980,  Frey  et  al. 

















In  allen  auflichtmikroskopisch  untersuchten  Proben 
(Lava,  Kap‐107,  Vegora)  kann  in  unterschiedlicher 
Menge Pyrit festgestellt werden (Abb. 49a, b, d, f, g, h, 
i, Taf. 1). Das Mineral  ist vorwiegend  in Form  soge‐
nannter  Framboide  ausgebildet,  die  sowohl  einzeln 
als auch in Nestern, meistens verwachsen mit organi‐
schen  Resten  (z.B.  in  den  biogenen  Gehäusen  der 
Diatomeen, Kohleschmitzen) auftreten. Diese auch als 
ʺHimbeerpyritʺ  (Abb.48a  ‐  f) bezeichneten Aggregate 
setzen sich wiederum aus idiomorphen, überwiegend 
in Würfeln  und Oktaedern  ausgebildeten Einzelkör‐
nern mit  einer Größe  <1  bis  5  μm  zusammen. Auf‐
lichtmikroskopische Beobachtungen an Einzelkörnern 
der Framboide zeigen, dass sie teilweise die optischen 
Eigenschaften  von  sogenanntem  ʺMelnikovitpyritʺ 
(Ramdohr,  1980)  besitzen,  d.h.  sie  weisen  u.a.  eine 
niedrigere Reflexion und weniger deutliche Eigenfar‐
be  als  ʺnormalerʺ  Pyrit  auf,  und  laufen  im 
Anschliffpräparat  schneller  an  als  jener.  Bereits 
Ramdohr  (1980)  wies  darauf  hin,  dass  es  sich  bei 
ʺMelnikovitʺ  nicht  um  Pyrit,  sondern  um  Greigit, 
einen Thiospinell, handeln könnte. 
Wesentlich  seltener  wurden  vergesellschaftet  mit 
Framboiden,  Sphäroide  (d.h.  kugelige  Gebilde)  aus 
Pyrit  und  Greigit  beobachtet  (Abb.49a,  b).  Sie  sind 
konkretionär,  konzentrisch‐schalig  aufgebaut, wobei 











tativ‐mineralchemische  Charakterisierung  von  Pyrit 
bzw.  Greigit  mittels  Mikrosondenanalyse  erscheint 
hoffnungslos, da:  
(i) die Körner bzw. Verwachsungen beider Minerale 
sehr  feinkörnig  sind und daher nur  ʺMischanalysenʺ 
zu erwarten sind (siehe Abb. 48a, e) 
(ii)  Pyrit  und  Greigit  ein  ohnehin  ähnliches  Fe/S‐
Verhältnis besitzen (siehe Abb48 a, e) und Greigit als 
Thiospinell  sowohl  zwei‐  wie  auch  dreiwertiges  Fe 
enthält,  das  aber  mittels  Mikrosondenanalyse  nicht 
unterschieden werden kann (Tab. 4).  





Eigenschaften  (Anisotropie,  bräunlicher  Farbstich, 
Zwillingslamellierung) auflichtmikroskopisch eindeu‐
tig  von  Pyrit  zu  unterscheiden  (d.h.  es  handelt  sich 
hierbei  nicht  um  die  aus  der  Literatur  bekannten 
arsenhaltigen, optisch anomal anisotropen Pyrite).  
Die  Genese  der  Eisensulfide  in  den  untersuchten 
Proben wird wie  folgt gedeutet: Die Entstehung von 
Framboiden  wurde  früher  von  einigen  Autoren 
(Ramdohr, 1980, Baumann et al., 1991) auf die bakte‐
rielle  Umwandlung  des  wasserhaltigen  Eisensulfids 
FeS  * nH2O  (Hydrotroilit) unter Mitwirkung anaero‐
ber  Bakterien  zurückgeführt.  Sweeney  &  Kaplan 
(1973) wiesen jedoch als Erste auf die Möglichkeit der 
anorganischen Entstehung von Framboiden hin.  
Butler  und  Rickard  (2002)  synthetisierten 
Pyritframboide  unter  Ausschluss  von magnetischen 











beschreibt.  In  den  vorliegenden  Proben  könnte  die 
Entstehung der Pyrite auf die Zersetzung von organi‐
schem  Material  (Kohleschmitzen)  und  des  hieraus 
resultierenden Verbrauchs von Sauerstoff zurückfüh‐
ren  sein.  Die  Melnikovitpyrite  sind  bevorzugt  an 
Lagen mit höheren Corg‐Gehalten gebunden.  
Hingegen  wurden  die  o.g.  Konkretionen,  die  sich 
vorwiegend  aus  Greigit  zusammensetzen,  von  eini‐
gen  Autoren  (Ramdohr,  1980,  Baumann  &  Leeder, 
1991)  als  typische  Produkte  einer  Gelkristallisation 
bzw.  ʺvererzten  Bakterienʺ  beschrieben.  Texturelle 
Befunde  deuten  hier  jedoch  darauf  hin,  dass  die 
Sphäroide  lediglich  eine  texturelle  Variante  der 










Abb. 48. BSE‐Aufnahmen  von  unterschiedlich  ausgebildeten Melnikovit‐Pyrit‐Konkretionen  der  Probe  L7.  (a  –  f) 
Pyrit‐Aggregate,  teils  radialstrahlig,  teils konkretionär.  (a) und  (e) Eisensulfidkonkretion, die konzentrisch‐schalig 





Tab. 3. Die Angaben  in der Tabelle  repräsentieren die  zu untersuchenden Phasen mit den  jeweils  verwendeten 
Kristallen,  charakteristischen Röntgenlinien, Zählzeiten  (Peak/Untergrund) und Standards, die  für die Messungen 
der  Silikatphasen  erforderlich  sind. Alle Messungen wurden  bei  15  kV  und  20 mA durchgeführt.  PETJ  =  Penta‐
Erythritol  mit  hoher  Reflektivität,  LiF(H)  =  Lithium‐Fluorid  (H  =  high  resolution).    Bei  dem  Standard  für  die 
Silikatanalysen handelte es  sich um einen von der Firma D & H Developments vertriebenen Geostandard. Dieser 
weist eine Zusammensetzung von Cu: 34.63%, Fe: 30.43% und S: 34.94% auf.  
Element  Kristall  Linie  Zählzeit [s] (peak/UG)  Standard 
Cu  LIF  Ka  10/5  Chalkopyrit (CHA2) 
Fe  LIF  Ka  20/10  Chalkopyrit (CHA2) 






Einige  Framboide  weisen  einen  bräunlichen  Um‐
wandlungs‐/Oxidationssaum aus Limonit auf. Dieser 
tritt  in den Rissen des Pyrits als Umwandlungsmate‐
rial  und  als  Ummantelung  der  Framboidaggregate 
auf  und  bildet  ähnlich wie  Pyrit  feinstkörnige  idio‐
morphe Körner (Pseudomorphosen von Limonit nach 




Einige  opake  Mineralkörner  mit  einer  Größe  von 
generell  <2  μm besitzen die optischen Eigenschaften 
von Magnetit: Sie sind isotrop, haben ein recht mäßi‐
ges Reflexionsvermögen  (R  ~20 %)  und  ihr  Farbein‐
druck  im reflektierten Licht  ist grau mit einem  leicht 
bräunlichen Unterton.  Sie werden  trotz  Fehlens  der 
für  Spinelle  typischen  Kristall‐/Kornform  bzw. Um‐
wandlungen  zu Hämatit  (Martitisierungserscheinun‐
gen) als Magnetit  (Abb. 49e) angesprochen. Die vor‐
liegenden  Magnetite  könnten  (i)  detritischer  Natur 






Abb. 49. (a)  FeS2‐Sphäroide  (Framboide)  in  tonig‐mergeliger  Matrix  mit  organischen  Einschaltungen  (schwarz) 
(Sektion  Lava  Pr.  L7),  (b)  Eisensulfidkonkretion  (Atoll‐Struktur).  Das  Reflexionsvermögen  von  Melnikovitpyrit 
(Greigit)  (dunkler Nukleus)  ist  deutlich  niedriger  als  das  des  Pyritsaums. Die Anlauffarben  sind  auf  Luftätzung 
zurückzuführen. Das Korn weist  eine Größe  von  10  μm  auf  (Sektion Lava Pr. L7).  (c) Xenomorphes  homogenes 
Ilmenitkorn  mit  Schnittlage  senkrecht  zur  kristallographischen  c‐Achse    (=optische  Achse),  umgeben  von 
organischen Komponenten  (Sektion Vegora  Pr. V8).  (d) Nestartiges,  ovales  Framboid‐Aggregat  aus  idiomorphen 
Pyrit‐  und  Melnikovit‐(Greigit)  Körnern.  Längsachse  des  Aggregats  parallel  ss,  Xenomorphes  homogenes 
Ilmenitkorn,  teilweise  verwachsen  mit  Kohleschmitzen  (Sektion  Lava  Pr.  L8).  (e)  Magnetit  (?),  welcher  von 




(grau,  mit  rotbraunen  Innenreflexen)  (Sektion  Vegora  Pr.  V6).  (h)  Organische  Komponenten  mit 










pisch  eine  zyklische Variation  innerhalb der  organi‐
schen und anorganischen Lagen. Dieser  rhythmische 
Aufbau  der  Lithologie  lässt  sich  ferner  in  der 
Suszeptibilität, dem γ‐Ray‐Log und insbesondere den 
Farbwerten  wieder  erkennen.  Die  Farbsäule  neben 
allen aufgenommen Profilen  (Abb. 51, 52, 55, 56, 57, 
59)  repräsentiert  den  rein  subjektiven  Farbeindruck, 
welcher  signifikant  durch  die  unterschiedliche  Be‐




de  der  obermiozänen  Vegora  Sektion  bildet,  wird 
durch  die  sogenannte  Hangend‐Serie  eingeleitet. 
Diese  beginnt mit  einer  5 m mächtigen,  schwarzen 
lignitischen  Abfolge  (L*  =  0  –  35),  die  vereinzelt 
bräunliche,  glimmerreiche  Ton‐Mergel‐
Zwischenschaltungen beinhaltet. Das  zweite  ca.  4 m 
mächtige Lignitband wird durch eine zyklisch aufge‐
baute,  ca.  3 m mächtige  bräunlich‐gelbliche Mergel‐
Ton‐Sand‐Wechsellagerung  von  der  ersten  getrennt 
(b* = 12 – 33). Es folgen ca. 7 m hellgrünliche bis oliv‐
grünliche Tonmergel (a* = 0.7 – 3), welche einen mar‐
kanten  Übergang  in  die  12  m  mächtigen,  zyklisch 





mit  vereinzelten  schwarzen  lignitischen  und  rötlich‐






L*  (schwarz‐weiß)  belegt  schon  aufgrund  der 
Richtung  und  Form  des  Konfidenz‐Ellipsoids  eine 
negative  Korrelation.  Dieser  eindeutige 
Zusammenhang zwischen den beiden Variablen wird 
ferner  auch  durch  einen  sehr  guten 
Korrelationskoeffizienten  von  R  =  ‐0.98  angegeben. 

















Abb. 50. Bivariater  Farbplot  der  Sektion  Lava; 
dargestellt  sind  Helligkeit  (L*)  vs.  Farbabstand 
(ΔE*ab). 
10.2. SEKTION VEGORA 
Die  67  m  mächtige,  genauer  untersuchte  Vegora‐
Sektion  besteht  überwiegend  aus  lakustrinen  und 
fluviatilen Mergeln,  Tonen,  Silten,  Sanden,  Konglo‐
meraten  und  xylithischen  Ligniten.  Eingeleitet wird 
die Abfolge durch eine 1.50 m mächtige wechselgela‐
gerte, graue, siltige, teilweise tonige Mergellage, wel‐
che  von  einem  ca.  9.50 m mächtigen,  überwiegend 
homogenem  schwarzen  xylithischen  Lignitpaket 
überlagert wird  (L* = 0 – 50)  (6.37 Ma). Dieser Hori‐
zont  wird  von  einzelnen  bräunlich‐schwärzlichen 
Tonmergelbändern  im  cm Bereich durchzogen. Kon‐
kordant  folgt  eine  ca.  28  m  mächtige  Abfolge 
(C3An.1n), welche  hauptsächlich  aus  hell‐  bis  dun‐
kelgrauen, glimmerreichen tonigen Mergeln (L* = 32 – 




 1 m  mächtiger  orange  –  roter  (a*  =  ~  8),  teilweise 
sandiger  Erosionskonglomerathorizont.  Im  Hangen‐
den folgen ca. 23 m bräunlich – beige (L* = 47 – 86, b* 
=  7  –  38)  (Abb.  52)  schwach  glimmerführende  Ton‐
mergel,  die  vereinzelt  von  gräulich  bis  bräunlichen 
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Dieser markante Übergang  von  tonigen Mergeln  zu 
Tonmergeln  ist, wie  bereits  durch  Steenbrink  (2001) 
postuliert,  durch  synsedimentäre  Störungsmuster 
gekennzeichnet.  Der  Top  besteht  aus  einem  3.3  m 
mächtigen  wechselgelagerten,  fining‐up‐
Erosionshorizont. Dieser wird durch ein 2.3 m mäch‐
tiges  Konglomeratband  eingeleitet  und  schließt mit 
einer roten überwiegend tonigen – sandigen Fraktion 
(a* = ~ 16) ab. Überlagert wird diese Gesteinsabfolge 
von  einer  11.5 m mächtigen  stark wechselgelagerten 
Sektion.  Die  Basis  bildet  ein  7.7  m  mächtiges 
Tonpaket, welches  von  kleineren  sandigen  Bändern 
durchzogen wird  (C3An.1n  (t)). Der Top besteht aus 











Die  Korrelationsanalyse  (Abb.  53)  der  Variablen  a* 
(rotgrün)  vs.  b*  (blaugelb)  zeigt  durch  Lage  der 
Messpunkte  an  der  Ausgleichsgeraden  eine  relativ 
breite Konfidenz‐Ellipse. Die errechnete Korrelations‐
güte,  ausgedrückt  durch  den Korrelationskoeffizien‐
ten (R = 0.45) belegt eine schwache positive Korrelati‐













Abb. 53. Bivariater  Farbplot  der  Sektion  Vegora; 





Formation)  bis  ins  Quartär.  Die  gesamte  Abfolge 
weist Grauwerte (L*) zwischen 0.95 – 77.55 auf (Abb. 
57).  
Die  Abfolge  setzt  im  Liegenden  mit  grünlich‐
bräunlichen Tonmergeln ein, die vereinzelt grünliche 
Sand‐  und  Mergel‐Zwischenschaltungen  aufweisen. 
Der konkordant folgende Abschnitt bis zu einer Teufe 
zwischen  223  –  216 m  (Abb.  55)  ist  gekennzeichnet 
durch  eine Wechsellagerung  von  hellen  bis  dunkel‐
grauen Tonmergeln  (L* = 32 – 57), schwarzen massi‐
gen Ligniten (L* = 30 – 50) und hell bis dunkelgrünen 
Mergeltonen  (a*  =  ~  4).  Dieses  zyklische  Verhalten 
setzt sich ins Hangende bis zu einer Teufe von 212 m 
fort.  Die  paläomagnetischen  Befunde  belegen  hier 
einen  Polaritätswechsel,  der  auch  von  Steenbrink 
(2000) nachgewiesen wurde. Folgernd kann der vor‐




humosen  Tonen  auf.  Oberhalb  dessen  dominieren 
erneut überwiegend dunkelgrüne Farben bis zu einer 
Teufe  von  208  m.  In  diesem  Teufenbereich  ist  ein 
feinkörniger  leicht grün‐gräulicher ca. 15 cm mächti‐
ger Glaukonithorizont  erbohrt worden. Diese  durch 
Erosion  von  Vulkangesteinen  entstandene  Bank 






te  innerhalb  dreier  signifikant  voneinander  abwei‐
chender  Punktewolken  plotten. Diese  drei Gruppen 




wolke  >a* vs. >L*  ableiten. Lediglich  innerhalb  jener 




Eine  eindeutig negative Korrelation  (Abb.  54b) wird 
hingegen aus dem bivariaten Plot ΔE*ab (Farbabstand) 
vs.  h  (Buntonwinkel)  ersichtlich.  Die  Zunahme  der 
Variablen  h  begünstigt  hier  eine  entsprechende Ab‐











































Nunivak‐Event  normaler  Polarität  innerhalb  des 
inversen  Gilbert  Chrons.  Im  Bereich  dieser  Abfolge 
treten  vereinzelte  grünliche  Bänder  im  cm  Bereich 
auf,  welche  ins  Hangende  kontinuierlich  in  rhyth‐
misch  grünlich‐rötliche  Folgen  übergehen.  Einzelne 
Lagen weisen  rötlich‐bräunliche z. T. auch grünliche 
Spots  im  cm  Bereich  auf.  Bis  zu  einer  Teufe  von  
‐177.5 m  dominiert  eine Wechsellagerung  zwischen 
schwarzem  Lignit,  humosen  Tonen  und  weißem 
Mergel, welche  von  vereinzelt  signifikanten dunkel‐
grünen Ton‐Mergel‐Bändern durchzogen wird.  





mächtigen  Mergelschichten  unter‐  und  überlagert 
wird. 
Ins  Hangende  ist  der  Bereich  zwischen  ‐150.5  und  
‐135.68  m  durch  eine Wechselfolge  von  grünlichen 
Tonmergeln (a* = 2 – 8), schwarzen Ligniten (L* = 10 – 
60) und gräulich bis bräunlichen humosen Tonen  (b* 
=  ~  25)  (Abb.  56)  charakterisiert. Der Übergang  von 
den  kohleführenden  Serien  der Notio mb  (4.3  –  3.8 
Ma) und Anargiri mb  (3.8 – 3.3 Ma) zu den zyklisch 
entwickelten anorganen neogen – quartären Deckfol‐




nen  (‐92.5  –  ‐94.5  m)  Ton‐Mergeln  und  sandigeren 
sowie lignitischen Partien. Der bis zu einer Teufe von 
‐72 m spektrophotometrisch untersuchte Teil, welcher 
durch  dunkelgrüne  Mergeltone  mit  vereinzelten 
klastischen Zwischenschaltungen  in  cm Bereich  auf‐
gebaut wird, wird  von  einem  gelblichen  Sandpaket 
überlagert. Zum Top hin dominieren wechselgelager‐
te  grau‐grünlich  gefärbten  Torfe  und  Konglomerate 
mit einer Mächtigkeit von 6 m. 
 





Abb. 57. Variation der Schwarz-weiß-Farbwerte an der
Bohrung KAP-107 aus dem Amynteon-Subbecken. Der
zyklische Aufbau spiegelt deutlich den sukzessiven Wechsel
zwischen ariden und semihumiden Bedingungen wieder.
Lithologie aus Abb. 77 ersichtlich.


























































































































schlossene  Sequenz  erfasst  eine  Gesamtmächtigkeit 
von 38 m. Die Abfolge zeigt einen rhythmischen Auf‐
bau, sowohl der anorganen (Mergel, Tone, Tonmergel 
und  Silte)  als  auch  der  organen  Horizonte  (Lignite 
und Xylith in Wechsellagerung).  
Eingeleitet  wird  der  untersuchte  Teil  der  Abfolge 
durch ein ca. 2 m mächtiges, homogenes, glimmerrei‐
ches, gräuliches Mergelband  (L*  =  ~60), das  am Top 
von  einem  20  cm  mächtigen  Xylithband  (L*  =  ~5) 
überlagert  wird.  Oberhalb  dessen  beginnt  die  erste 
xylithführende Serie, die eine zyklische Wechsellage‐
rung  mit  bräunlichen  Tonen  (a*  =~8)  und  grau‐
grünlichen  Mergeltonen  (a*  =  ~2.5)  im  cm  Bereich 
aufzeigt  (Thvera  ?). Konkordant  folgen zyklisch auf‐
gebaute graue, grüne und gelbe (b* = ~26.5 = C*) Ton‐
Tonmergel‐Sand‐Lagen,  welche  erneut  von  einem 
organischen Paket überlagert werden. Dieses ca. 12 m 
mächtige  stark  xylithische  Band  (L*  =  7  –  40)  zeigt 
einen  extrem  zyklischen Aufbau  von  grau  bis  brau‐
nen  glimmerreichen  Tonmergeln  und  grünlichen 
glimmerreichen  Sanden mit Mächtigkeitsvariationen 
im cm Bereich. Im Hangenden folgt ein ca. 4 m mäch‐
tiges  grünliches  (Sidjufall  ?),  teilweise  sandiges, 
glimmerreiches Tonpaket  (a*  =  ~‐2.5)  (Abb.  59). Den 
Abschluss  bildet  ein  inhomogener  3  m  mächtiger, 
grau bis brauner Tonmergelhorizont, der vereinzelte 









Zusammenfassend  lassen  sich  folgende  Beobachtun‐
gen machen: (i) Im Liegenden der Abfolge kann eine 
vermehrte Akkumulation  von  organischen Horizon‐
ten  beobachtet werden,  die  zum  Top  hin  an  zykli‐
schem  Verhalten  zunehmen.  (ii)  Zwischen  den 
xylithischen Horizonten  im Teufenbereich 9.7 – 15 m 
sind  rhythmische  anorganische  (Mergel,  Tone  und 
Tonmergel) Zwischenmittel zu beobachten  (Mächtig‐
keit  im  dm  Bereich).  Die  Korrelationsanalyse  der 
Variablen C*  (Buntheit)  vs. L*  (schwarz‐weiß)  (Abb. 
.58a)  erlaubt  eine  positive  statistische  Einschätzung 




vs.  b*  ersichtlich.  In Abb.  58b wird  durch  die  ellip‐
tisch angeordnete Lage der Messpunkte an der Aus‐
gleichgeraden  sowie  durch  den  Korrelationskoeffi‐
zienten  (R  =  ‐0.67)  eine  negative Korrelation  belegt. 
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Die  Sedimente  der  oberneogenen  Ptolemais  und 
Komnina  Formation  unterlagen  einer  Vielzahl  von 
geochemischen Prozessen, welche durch den Einfluss 
von  in‐situ‐Prozessen  und  Wassermigrationen  her‐
vorgerufen  wurden.  Diese  saisonalen  Variationen 
werden bereits durch  feinste Änderungen  in der Se‐
dimentfarbe angezeigt. Das veränderte Farbmuster ist 
in  allen  vier untersuchten  Sektionen deutlich  ausge‐
prägt. Eine genauere Betrachtung der vier untersuch‐
ten Sequenzen zeigt, dass alle Abfolgen eine einheitli‐
che  Farbcharakteristik  aufweisen.  Dieses  überwie‐
gend limnofluviale Ablagerungsgebiet ist durch zahl‐
reiche  Fluktuationen  innerhalb  der  mio‐pliozänen 
Zeitspanne  und  unterschiedliche  Eh‐  und  pH‐
Verhältnisse  charakterisiert.  Dies  führt  zu  unter‐
schiedlich gefärbten Horizonten, die auf Pigmente der 





(FeS2  =  Pyrit)  Phasen.  Neben  diesen  chromophoren 
Elementen  bestimmen  noch  Faktoren  wie  (i)  Korn‐
größe, (ii) Kompaktion und (iii) Feuchtigkeitsgrad die 
Intensivierung der Sedimentfarben. Die untersuchten 
Sedimentabfolgen  Lava,  Vegora,  Achlada  und  die 
Bohrung  KAP‐107  aus  dem  Amynteon‐Subbecken 
zeigen hauptsächlich eine Farbvariation von schwarz‐
braun und grau‐grün an. Vereinzelt lassen sich bläuli‐
che  und  rötliche  Zwischenschaltungen  innerhalb 
dieser  rhythmisch  entwickelten  Folgen  erkennen. 
Niedrige a*‐Werte der Farben entsprechen den grau‐
grünlichen Mergeln.  Dagegen  entsprechen  hohe  a*‐
Werte  dunkelrot‐rotbraunen  Tonen.  Zwei  Faktoren 
begünstigen die Genese der Graufärbung, welche sich 
in erniedrigten a*‐Werten äußert.  (i) Organische Ver‐
bindungen  führen  aufgrund  ihrer  Lichtabsorbieren‐
den  Eigenschaften  zu  einer  Erhöhung  der  dunklen 
Komponente, selbigen Effekt (ii) können auch feinver‐
teilte Eisensulfide wie  Pyrit und Markasit  hervorru‐
fen.  Es  ist  jedoch  zu  betonen,  dass  zwischen  diesen 




einzelt  lassen  sich  Tendenzen  mit  Übergängen  zu 
schwarz  erkennen.  Die  Präsenz  dieser  niedrigen 
Grautöne innerhalb der Sedimente, welche vereinzelt 
sichtbare  organische  Einschlüsse  beinhalten,  deutet 
auf  relativ  niedrige  Eh‐Bedingungen  hin.  
Diese haben zu einer Konservierung der organischen 
Substanz  geführt  und  somit  oxidative  Vorgänge 
weitgehend  blockiert.  Eine  etwaige  grünliche  Fär‐
bung, welche ebenfalls durch niedrige Werte angege‐
ben wird,  kann  auf  eine  Präsenz  von  Tonmineralen 
wie Chlorit und Illit zurückgeführt werden. Diese als 
Spots  innerhalb  der  Tonmergellagen  auftretenden 
Strukturen variieren mit einer Größe von einigen cm 
bis  hin  dazu,  dass  sie  einheitlich  farbgebende weit‐
aushaltende  Horizonte  bilden.  Die  bereits  von 
Gramann  (1960)  und  Ehlers  (1960,  1962)  erwähnte 
grünliche  Glaukonitbank  innerhalb  der  Untere  For‐
mation  (Thvera  (o))  kann  aufgrund  ihrer  grünlichen 
Ausprägung  sehr  gut  zur  beckenweiten  Korrelation 
herangezogen werden. Es ist jedoch zu beachten, dass 
mit  zunehmender  Distanz  laterale  Farbänderungen 
eine  Korrelation  zunehmend  erschweren.  Diverse 
lokale  Farbvariationen,  die  sich  vereinzelt  auch  in 
helleren  Tönen  äußern,  sind  vor  allem  auf  stärker 
bioturbate Bänder zurückzuführen.  
Hohe  a*‐Werte,  die  dunkelrot‐rotbraunen  Tonen 
entsprechen,  können  auf  oxidierende  Verhältnisse 
zurückgeführt werden, welche einen  trocken gefalle‐
nen  Bereich  anzeigen,  innerhalb  dessen Oxidations‐
vorgänge  begünstigt wurden. Diese  Bänder, welche 
vereinzelt als cm bis dm mächtige Zwischenschaltun‐








Mindestrotfärbung  des  Sediments  Werte  von  
0.1 – 0.3 % an. Hinze et al. (1968) betonen jedoch, dass 
unter  Einwirkung  von  organischem Material  amor‐
phe Fe (III)‐Hydroxide generiert werden, welche nicht 







Eisensulfide, wie Pyrit und Greigit  oder  auf  organi‐
sches  Material  zurückgeführt  werden.  Dementspre‐
chend  deuten  niedrige  b*‐Werte  auf  ein  reduzieren‐










Die  überwiegend wärmeren  Perioden  zeichnen  sich 
durch  eine  Dominanz  von  schwarz‐braunen  (<L*‐
Werte) Sedimentfarben aus, welche durch die Präsenz 
von lignitischen und stark humosen Bändern charak‐
terisieret  sind.  Sie  belegen  ruhige,  gleichmäßige 
anoxische  Bedingungen.  Zunehmende  L*‐Werte  ha‐
ben  ihre  Ursache  in  der  Verdünnung  farbgebender 
Pigmente  durch  einen  hohen  Karbonatgehalt.  Sie 
korrelieren mit  grauen  Tonmergeln  und  reflektieren 
semihumide  Phasen  mit  relativ  hohen  Seespiegel‐










Frequenzinhaltes  an  einer  Vielzahl  von  generierten 
Proxys hergestellt werden. Die Theorie der zugrunde‐
legenden Software ANALYSERIES (Paillard et al., 1996), 
ESALAB  (Reinsch,  2008a)  und  REDFIT  (Schulz  et  al., 
2002) wird  in Kap. 6.2.2 beschrieben. Um eine Korre‐
lation  der  hochauflösenden  spektrophotometrischen 
und geophysikalischen Parameter mit den berechne‐
ten  orbitalen Variationen  nach  Laskar  (2004)  herzu‐
stellen,  werden  zunächst  die  ermittelten 
magnetostratigraphischen Alter (Tab. 5, 6) als Anker‐
punkte  verwendet.  Im  nachfolgenden Tuning der  z. 
T.  geglätteten  Kurven  werden  weitere  Fixpunkte 
innerhalb  der  paläomagnetischen  Grenzen  erzeugt. 
Die  hieraus  resultierende  Zeitreihe  liefert  nicht  nur 
Informationen  über  etwaige  dominierende  orbitale 
Steuerungsmuster  innerhalb  der  spätneogenen Hell‐






Die  Korrelation  der  C*‐,  ‐  und  L*‐Werte  (Sektion 
Lava)  ergeben mit der  berechneten  Insolationskurve 
nach  Laskar  (2004)  eine  gute  Übereinstimmung 
(Abb.60).  Besonders  auffällig  ist  das  Auftreten  von 
Zyklen  im  suborbitalen  Bereich.  So  lassen  sich  pro 




in  diesem Zusammenhang  4 Zyklen  zu  beobachten, 




kein  einheitlicher  Trend  beobachtet  werden.  Ab  
6.86  –  6.9 Ma  scheinen die Kurven  einem  zeitlichen 
Versatz zu folgen. Das Alter‐Teufe‐Modell zeigt einen 
mehr  oder weniger  kontinuierlichen Verlauf  an. Be‐
sonders im Abschnitt 6.5 – 6.88 Ma sind Schwankun‐
gen  innerhalb  der  Sedimentation  zu  erkennen.  Die 











len  herzustellen,  wird  des  Weiteren  ein 
hochauflösenderes  Tuning  an  den  C*‐  und 
Suszeptibilitätsmesserten  durchgeführt  (Abb.  61). 




Zeit  mittels  einer  ESA  dargestellt  und  näher 
analytisiert. Hierbei soll die Untersuchung der subor‐
bitalen Variabilität im Vordergrund stehen. 
In  Abb.  62a  ist  das  Bulkspektrum  der  kompletten 
Suszeptibilitätsmesswerte  dargestellt.  Dieses  wird 
von einem 184.1 und 65 ka Zyklus dominiert, welche 
bis zu einer Frequenz von f = 0.3 anzutreffen sind. Die 




Diese  Zyklen  umfassen  einen  Frequenzbereich  von 
f = 0.58 – 1.13 und zeigen  einen Frequenzverlauf mit 
ausgeglichenen  Intensitäten.  Lediglich  der  1.0  ka 
Zyklus  sticht  mit  einer  erhöhten  Intensität  hervor. 
Dagegen zeigt der Datensatz in Abb. 62b, dass Peaks 
mit  Perioden  von  50/25/20/16/9.1/6.9/5.5/4.5/ 
3.8/3.7/3.4/3.2/ und 2.6 ka dominieren. Der niederfre‐
quente  Anteil  überwiegt  in  einem  Frequenzbereich 
von  f  =  0.0  –  0.1,  der  hochfrequente  hingegen  von  
f = 0.1 – 0.4. Die Auswertung der photospektrometri‐
schen  C*‐Messwerte  (Abb.  62d),  innerhalb  des  Fre‐
quenzbereiches f = 0 – 1.0, ergab ein Bulkspektrum, in 
dem  hochfrequente  robuste  Submilankovitchzyklen 
dominieren.  Im  einzelnen  können  aus  dem 
Periodigramm, Zyklen mit  einer  Periodendauer  von 
12.3/7.3/4.6/3.1/2.7/2.5/2.3/1.9/1.7/1.6/1.4/1.3/1.2  und 
1 ka  nachgewiesen werden. Die  errechneten  Zyklen 
überschreiten signifikant das 99 % Sicherheitsintervall 
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Die  ESA  der  C*‐Messdaten  in  Abb.  62d  weist  die 
höchsten Amplituden  innerhalb der Frequenzspanne 




Zeitserien  bekannt  ist  und  nicht  eindeutig  einem 
genetischen Prozess zugeordnet werden kann, unter‐
schreitet  jedoch  das  99  %  Konfidenzniveau.  
Die  höherfrequenteren Anteile werden  durch  Perio‐
den von 12.3/7.3/4.6 und 2.7 ka eingenommen. Diese 
weisen  gemeinsam mit  dem  3.1  ka Zyklus  ein mar‐
kantes zeitlich paralleles Auftreten (6.69 – 6.7 Ma) auf. 
Letztere  zwei  (7.3  und  4.6  ka)  zeigen  innerhalb  des 
Abschnittes von 6.72 und 6.75 Ma ein erneutes paral‐
leles Auftreten mit signifikant hohen Intensitäten an.  
Das  Bulkspektrum  der  Suszeptibilitätsmessdaten 
(Abb. 63d), welches ein Zeitinterwall von 6.75 bis 6.85 
Ma  repräsentiert,  weist  mit  Ausnahme  des  12.1  ka 
Zyklus  einen  konstanten  Abfall  der  Intensitäten  zu 
hohen Frequenzen hin. Die höchste errechnete  Inten‐
sität,  die  sich  jedoch  im  Bereich  des 
Sicherheitsintervalles befindet, lässt sich einen Zyklus 
von  93.6  ka  zuweisen.  Sukzessive  treten weitere  ro‐
buste Peaks mit Perioden von: 50.4/24.3/19.9/17.3/12.1/ 
10.4/9.5/7.3/6.6/6.1 und 5.2 ka auf. Alle hier genannten 




Zyklen/ka  ableiten.  Besonders  markant  ist  das  fast 
durchgängige Auftreten (6.75 – 6.82 Ma) des 93.6 und 
50.4 ka Bandes mit einer hohen spektralen Intensität. 
Das  Frequenzband  bei  f  =  0.08  (24.3  ka),  f  =  0.085  
(19.9 ka) und  f = 0.1 (17.3 ka) Zyklen/ka  ist auf einen 








































































Abb. 62. Bulkspektren der  Suszeptibilitäts‐  (a) und photospektrometrischen C*‐Werte  (b) der  Sektion Lava. Pfeile 
deuten  auf  unterschiedliche  Perioden. Evolutionäre  Spektral Analyse  (ESA) mit den  jeweiligen Bulkspektren der 
Suszeptibilitäts‐  (c) und C*‐Messungen  (d)  für einen Zeitraum von 6.75 – 6.85 Ma  (c) und 6.65 – 6.75 Ma  (d). Die 








weisen  eine  gute  Korrelation  mit  den  definierten 
orbitalen Parametern auf (Abb. 63). Das Tuning Inso‐
lation vs. L* zeigt, dass beide Kurven einen ähnlichen 
Verlauf  aufweisen  und  suborbitale  Zyklen  in  der 
Hemipräzessionsskala auftreten.  
Innerhalb  der  Abb.  63b  (γ‐Ray‐Log‐Kurve  vs. 
Obliquität)  kann  keine  gute  Übereinstimmung  der 
Parameter festgestellt werden. Beide Kurven scheinen 
bis auf die Bereiche 6.05 – 6.1, 6.13 – 6.2, 6.24 – 6.29,  






























Kurven.  Lediglich  die Minima  bei  6.1  und  6.3. Ma 
lassen  keine  genaue  Korrelation  zu.  Pro  Exzentrizi‐
tätszyklus können 7 – 15 Zyklen mit einer Perioden‐
dauer 14 – 7 ka erfasst werden. Diese Beobachtungen 
korrespondieren  sehr  gut  mit  den  Ergebnissen  der 
Korrelation γ‐Ray‐Log vs. Obliquität. Besonders mar‐
kant  ist  der  nahezu  lineare  Trend  des  Alter‐Teufe‐
Modells in Abb. 63d. Die mittlere Sedimentationsrate 
beträgt  20.5  cm/ka.  Somit  entspricht  ein  Exzentrizi‐
tätszyklus einer Profilmächtigkeit von 21, Obliquität 8 
und Präzession 4 m.  In Abb. 65b kann zwischen den 




































Wie  bereits  in  der  Sektion  Lava wird  auch  hier  ein 
höchauflösenderes Tuning an den L*‐ und γ‐Ray‐Log‐
Messdaten  durchgeführt  um  so  eine  Verbindung 
zwischen den in der Lithologie sichtbaren Zyklen und 
ihren  Steuerungsfaktoren  herzustellen  (Abb.  64).  Im 
Folgenden werden  ausgewählte  Bereiche  dieser  de‐
taillierten  Zeitreihe  mit  einer  Dauer  von  100  ka  in 
Hinsicht  auf  suborbitale  Variationen  mittels  einer 
ESA visualisiert und näher untersucht. 
Das  Bulkspektrum  des  L*‐Farbwertes  (Abb.  66c), 
welches über die gesamte Messreihe generiert wurde, 
zeigt  robuste Peaks bei einer Frequenz von    f = 0.04,  
f = 0.064 und f = 0.075. Diese entsprechen einer Perio‐
dendauer von 24.6, 15.6 und 13.2 ka. Ein Frequenzver‐
























Das  Bulkspektrum  der  γ‐Ray‐Log‐Messwerte,  das 
den gesamten Datensatz  erfasst, wird von drei mar‐
kanten Peaks bei einer Frequenz von f = 0.007, f = 0.01 
und  f  =  0.02 mit  einer  Periodendauer  von  137.6,  77 
und  50  ka  dominiert  (Abb.  66d). Die  beiden  zuerst 
genannten  Zyklen  weisen  eine  beinahe  identische 
Intensität  auf.  Der  50  ka  Zyklus  verfehlt  zwar  das 
99 % Sicherheitsintervall, überschreitet  jedoch das 80 
%  Sicherheitsintervall  deutlich  und  kann  somit  als 
gesichert  angenommen werden.  Innerhalb des hoch‐
frequenten Bereichs ist lediglich ein Peak anzutreffen, 





Das  Powerspektrum  der  L*‐Farbwerte,  welches  ein 
Zeitintervall von 6.15 bis 6.25 Ma umfasst, weist einen 
32, 11.4 ka Zyklus sowie eine Reihe von hochfrequen‐



























Durch  das  überschreiten  des  95  %  Sicherheitsinter‐
valls  können  alle  Peaks  mit  Ausnahme  des  32  ka  
(f = 0.03), welcher das Konfidenzlevel unterschreitet, 
als signifikant angesehen werden. Die Zyklen mit der 
höchsten  Intensität  werden  bei  einer  Frequenz  von  
f  =  0.08,  f  =  0.18  und  f  =  0.32 Zyklen/ka  beobachtet. 
Hierbei handelt es sich um die Zyklen mit einer Peri‐
ode  von  11.4/5.3  und  3  ka.  Anhand  der  ESA  wird 































Die  signifikanten  Peaks,  welche  das  95  % 











































































































Abb. 66. Bulkspektren der L*‐  (a) und γ‐Ray‐Log‐Werte  (b) der Sektion Vegora. Pfeile deuten auf unterschiedliche 









Anhand  der  Abb.  67  lässt  sich  erkennen,  dass  die 
berechnete  Insolation  nach  Laskar  (2004)  und  die 
spektrophotometrischen  Größen  h,  L*  und  a*  gute 































Die  Korrelation  der  Exzentrizität  mit  dem  b*‐Wert 
zeigt  einen  einheitlichen  Trend  auf.  Zudem  lassen 
sich hier bis  zu  4 Subzyklen pro Exzentrizitätsmaxi‐
mum zählen. Diese können einer Periodendauer von 
25  ka  (Präzession)  zugerechnet  werden.  Die  Alter‐





Daraus  abgeleitet  entspricht  ein Exzentrizitätszyklus 
5, Obliquität 2 und Präzession einer Mächtigkeit von 



































Abb.  68a  gibt  die  Ergebnisse  der  Zyklenanalyse  an 





reihe  lässt  sich, wie zu erwarten, eine  fast konstante 
Abnahme der Intensitäten zu höheren Frequenzen hin 
erkennen.  Im  niederfrequenten  Bereich,  bei  
f = 0.02, f = 0.038, f = 0.045, f = 0.05, f = 0.06 und f = 0.08, 
dominieren  weiterhin  noch  signifikante  Zyklen  mit 
einer  Periodendauer  von  38.6,  26.2,  21.8,  18.8,  15.3 
und 12.5 ka.  
Zwischen  f = 0.128 und  f = 0.27  treten weitere Peaks 
im  hochfrequenten  Bereich  auf,  welche  das  99  % 
Sicherheitsintervall überschreiten (7.8, 6.6, 5.4, 4.5 und 









Im  Powerspektrum  der  photospektrometrischen  b*‐
Werte setzt sich die signifikante Dominanz der hoch‐
frequenten  gegenüber  niederfrequenten  Zyklen  fort 
(Abb.68b). Das relative Maximum von 108.1 ka, wel‐
ches  in  einem  Frequenzbereich  von  f  =  0.009  liegt, 
lässt  sich mit Ausnahme  des Zeitintervalls  von  3.44 
bis  3.46 Ma  über  die  gesamte  Frequenzspanne  mit 
hohen Amplituden nachverfolgen. Obwohl alle Peaks 
mit  den  Periodendauern  von 
49.1/31.8/25.7/18/13.9/9.8/7.7 und 6.8 ka eine Abnahme 
ihrer  Intensitäten  zum  hochfrequenten  Bereich  hin 
anzeigen,  überlagern  sie  signifikant  das  99  % 
Konfidenzintervall. Die ESA zeigt deutlich, dass der 
108.7 ka  Zyklus mit  Ausnahme  der  Zeitspanne  von 
3.44 bis 3.46 sich über das gesamte untersuchte Zeit‐
fenster mit durchgehend hohen Intensitäten nachver‐
folgen  lässt. Der  49.1  ka  Zyklus  hingegen  zeigt  die 








KAP‐107  aus  dem  Amynteon‐Subbecken.  Auch  in‐
nerhalb dieses Zeitfensters von 4.8 – 5.15 Ma lässt sich 
eine konstante Abnahme der Intensitäten zu höheren 
Frequenzen  hin  erkennen.  Im  niederfrequenten  Be‐
reich  dominieren  Zyklen  mit  Periodendauern  von 
63.5 (f = 0.01), 40.4 (f = 0.02) und 27.8 (f = 0.03) ka. Der 
63.5  ka  Peak  lässt  sich  abgesehen  von  dem  Zeitab‐
schnitt 4.9 bis 4.94 Ma mit einer signifikanten Intensi‐
tät  über  das  gesamte  Zeitfenster  beobachten.  Der 









photospektrometrischen  h‐werten  zeigt  ähnliche 
Intensitäten wie die zuvor generierten Parameter L*, 
a*  und  b*.  Auf  der  Abszisse  können  im  niederfre‐
quenten Bereich Zyklen mit einer Periodendauer von 
66.7 (f = 0.01), 34.81 (f = 0.02) und 22 (f = 0.04) ka beo‐
bachtet  werden.  Innerhalb  des  höherfrequenten  Be‐
reichs  lassen  sich  Zyklen  mit  vergleichbarer  Perio‐
dendauer  wie  in  Abb.68a  und  b  erkennen.  Hierbei 
handelt es sich um den 15.9  (f = 0.06), 13.1  (f = 0.07), 
9.3  (f = 0.05), 6.1  (f = 0.16) und 5  (f = 0.2) ka Zyklus. 
Aus der ESA wird die eindeutige Präsenz der nieder‐
frequenten  Spektren  mit  ihren  Maxima  zwischen  
3.8 – 3.94 Ma ersichtlich. Auffällig  ist die  Intensitäts‐
zunahme der Perioden 15.9, 13.1 und 9.3 ka innerhalb 
einer  Frequenz  von  0.06  –  0.1,  welche  ein  zeitlich 
paralleles Auftreten  in einer Zeitspanne von 3.93 – 4 
Ma aufweisen. 
Lediglich der  66.7 ka Zyklus  zeigt  ein  lokales Maxi‐
































































































Die  untersuchte  Profillinie  entlang  der  Ptolemais‐
Senke  (Sektionen  Lava,  Vegora,  Amynteon)  erlaubt 
eine  detaillierte Analyse  des  gesamten mio‐pliozäns 
(Komnina Formation, Ptolemais Formation)  im NW‐
griechischen Raum. Anhand der  symmetrisch entwi‐
ckelten  Hell‐Dunkel‐Rhythmen  in  der  neogenen 
Ptolemais‐Abfolge,  welche  durch  eine  numerische 
Frequenzanalyse  näher  untersucht  wird,  können 
Zyklen aller drei Hierarchien im Sinne Milankovitchs 
nachgewiesen werden. Diese  langfristigen Änderun‐
gen,  welche  sich  über  größere  Bereiche  verfolgen 
lassen,  stellen  allozyklische  Prozesse  dar  (Einsele 
1991).  Bereits  de  Bruijn  et  al.  (1998)  erwähnt,  dass 
einzelne  Zyklen  über  einem Abstand  von  bis  zu  40 
km  innerhalb der Grabenzone weiterverfolgt werden 
können. Aus dieser Entwicklung ist es somit möglich 
auf  ein  hierarchisches  Ablagerungsschema  aus  ge‐
bündelten  Klein‐,  und  Großzyklen,  die  beckenweite 
zeitabhängige  Prozesse  darstellen,  zu  schließen. Die 
vorliegenden  Untersuchungen  belegen  sogar  eine 
Korrelation von Kleinzyklen innerhalb der untersuch‐
ten  Sequenzen.  Orbitales  Tuning  und  weitere  Fre‐
quenzanalysen  deuten  auf  eine  Dominanz  von  Ex‐
zentrizitäts‐, Präzession‐ und Hemipräzessionszyklen 























Es  kann  als  gesichert  angenommen  werden,  dass 
diese  dominanten  allozyklisch  gesteuerten  Mecha‐
nismen  etwaige  vorhandene  autozyklisch  gesteuerte 
Signale  überprägen  können. Nachgewiesene  Zyklen 
im Suborbitalbereich zeigen eine Ähnlichkeit zu den 
aus  dem marinen  Raum  beobachteten  kurzfristigen 
Dansgaard‐Oeschger‐Ereignissen,  welche  mit  einer 
Periode von  1  –  3 ka  auftreten. Die Ursachen dieser 
kurzfristigen  Klimavariationen  beruhen wahrschein‐
lich auf einem  lokalen Klimaphänomen unbekannter 
Genetik.  Ferner  lassen  sich  spektrale  Bänder mit  ei‐
nem Maximum bei 1.4 ka  identifizieren. Diese gehen 





















Abb. 69. Schematische  Darstellung  der  Beziehung  zwischen  den  zyklisch  entwickelten  Lignit‐Mergelton‐Sand‐







Die  Spektraluntersuchungen  innerhalb  der  obermio‐
zänen  Lava  mb  (Komnina  Formation)  ergeben  die 
höchsten  spektralen  Intensitäten  bei  184.1  und 
93.6 ka, welche  der  orbitalen  Exzentrizität  (E3?  und 
E1)  entsprechen.  Ein  weiteres  spektrales Maximum 
mit  einer  Periodendauer  von  65  ka,  bei  einer  Fre‐
quenz von  f = 0.03, kann keinem Milankovitchzyklus 
zugeordnet  werden.  Der  Präzessionspeak  
(25 – 24.3 ka = P3, 20 ka = P2, 16 ka = P1?) folgt inner‐
halb  derselben  Zeitreihe  dem  Obliquitätspeak  mit 
einer Periodendauer von 50 ka (O3). Die untersuchten 
L*‐ und Suszeptibilitätsmesswerte weisen eine ausge‐
prägte  Periodizität  im  Bereich  der  Hämipräzession 




1.4 ka Zyklus  (Abb.  62d) von besonderem  Interesse. 
Dieser lässt sich mit einer solaren Aktivität in Verbin‐
dung bringen.  
Das  spektrale  Maximum  innerhalb  der  Vegora‐
Abfolge,  welches  der  Exzentrizität  (E3)  entspricht, 
liegt bei einer Frequenz von  f = 0.007 und kann einer 
Periodendauer  von  137.6  ka  zugewiesen  werden. 
Auffällig ist die dominante Präsenz des 50 ka Zyklus 
(O3),  dem  nach  Schwarzacher  (1993)  innerhalb  der 
Reihenentwicklung  in  Bezug  auf  den  41  ka  Zyklus 
eine untergeordnete Bedeutung zukommt. 
Die Lage der Äquinoktien, welche durch die Präzes‐
sion  des  Erdkreisels  hervorgerufen  wird,  ist  durch 
den  24.6  ka  (P3)  Zyklus  ausgeprägt.  Ein  weiteres 
Signal  tritt mit  einer Periode  von  31.7  ka  auf. Diese 
bereits  im marinen Bereich nachgewiesene Periodizi‐
tät  ermöglicht  keine  genaue  genetische  Zuordnung. 
Innerhalb  der  photospektrometrischen  L*‐Werte  las‐
sen sich  ferner Hemipräzessionszyklen von 11.3 und 
10.3  ka  diagnostizieren.  Die  suborbitale  Variabilität 
wird  durch  ein  weiteres  hochfrequentes  Band,  das 













L*,  h)  Parametern  generierten  Periodogramme  der 
Bohrung  KAP‐107  aus  dem  Amynteon‐Subbecken 
belegen ebenfalls die deutliche Entwicklung der orbi‐
talen  und  suborbitalen  Zyklizität  innerhalb  der 
Ptolemais Abfolge.  In Abb. 68a. und b. wird die ma‐
ximale  spektrale  Intensität  durch  den  108  ka  (E1?) 
Zyklus  belegt. Die Obliquität wird  auch  hier  durch 
extrem geringe  Intensitäten  (Abb. 68 a, b und  c) mit 
Perioden von 49.1, 40.4 und 38.6 ka repräsentiert. Die 
nicht genau einzuordnende Periode von 31.8 ka wur‐
de  auch  innerhalb  der  b*‐Zeitreihe  nachwiesen.  In 
allen vier generierten Periodogrammen  lässt sich die 
spektrale  Evolution  der  Präzessionszyklen, mit  den 
Perioden von 27.8, 26.2, 25.7, 21.8, und 18.8 ka eindeu‐
tig  innerhalb  der  ESA  nachverfolgen.  Der 




Die Annahme,  dass  intrinsische  Parameter, wie  z.B. 
orogenetische Vorgänge und Subsidenz, das steuern‐
de  Medium  in  der  Ptolemais‐Abfolge  sind,  kann 
weitgehenst ausgeschlossen werden. Durch die nach‐
gewiesenen  Perioden  in  der Milankovitchhierarchie 
und  im  Submilankovitchspektrum  kann  als  Steue‐
rungsfaktor  ein  überwiegend  klimatologischer  Kon‐
text angenommen werden.  
Die  hochauflösenden  photospektrometrischen  und 
geophysikalischen  Messreihen  (γ–Ray‐Log  und 














Die  Genese  von  Braunkohlelagerstätten  kann  auf 
Gesetzmäßigkeiten  wie:  (i)  klimatischen  Vorgänge, 
welche  die  Entstehung  der  Ausgangssubstanz  steu‐
ern,  (ii)  das  Äquilibrium  der  Sedimentationsge‐





der  Kreide  am  Übergang  zum  Neogen  ein 
Greenhouse World Zustand existierte, welcher  in die 
quartäre  Icehouse‐Phase  überleitete. Dieser Vorgang 
geht  nicht  zuletzt mit  signifikanten  paläogeographi‐
schen Variationen einher  (z.B. Schließung des Mittel‐
meeres  „Messinische  Salinitätskrise“  und  der  Pana‐
ma‐Landbrücke,  orogenetische  Vorgänge  innerhalb 
der  Helleniden)  (Bruch  et  al.,  2006,  Ravello  et  al., 
2004). Vor allem letztere begünstigten die Entstehung 
von Senken  innerhalb derer es anschließend zu einer 
Akkumulation  von  organischer  und/oder  anorgani‐
scher Substanz gekommen ist (Abb. 70). Während das 
Miozän  in Teilen Mittel‐ und  Südeuropas durch  ein 
steppenartiges Klima  charakterisiert war, kam es bei 
der Übergangsphase zu Beginn des unteren Pliozäns 
(5.3  –  3.6  Ma)  zu  einer  starken  Abkühlungsphase. 
Diese  ist u.a.  auf die  sukzessive Flutung des Mittel‐
meeres  zurückzuführen  und  äußerte  sich  besonders 
im  Bereich  der  Pole  und  weniger  im  zentralen 
neothetalen Raum (40° 31´ N, 21° 41´ E). 
 








tulieren  hierfür  basierend  auf  paläobotanischen  und 
palynologischen Befunden ein „rein“ limnisches Mili‐
eu  pliozänen Alters. Detaillierte Untersuchungen  in 
den  folgenden  Jahren  konnten  jedoch  belegen,  dass 
einzelne Bereiche wie der Tagebau von Lava, Vegora 
und  Achlada  auch  fluviatile  Einflüsse  aufweisen 
(Steenbrink, 2001, de Bruijn, 1998, Oikonomopoulos et 
al., 2008). Ferner wurde durch die Abwesenheit von 
signifikanten  Florenspektren  ein  rein  tropisches Kli‐
ma ausgeschlossen (Weyland & Pflug, 1957, 1960). 
Palynofazielle  Befunde  von  Antoniadis  et  al.  (1994) 
belegen für die obermiozäne (C3An.2n) Lava Sektion 
(Abb. 72c) das Vorkommen von Osmundacea, Piniaceae 
sowie  Taxodiaceae.  Diese  Florenspektren wurden  als 
eindeutige Bestandteile eines Bruchwaldes angespro‐
chen.  Untergeordnet  treten  auch  Gaminieae, 
Cyperaceae, Stratiotes und Nymphaea auf, die Indikato‐
ren  einer Riedmoorfazies darstellen. Die  in‐situ  vor‐
kommenden  Stubben  sind  ein  Beleg  für  den 
autochtonen  Charakter  der  Kohlen.  Des  Weiteren 
weisen nach de Bruijn (1998) zahlreiche Gastropoden‐ 
und Ostrakodenfunde  auf  ein  subaquatisches  Flach‐
wassermilieu (< 1 m ?) hin.  
 
Abb. 70. Digitales Höhenmodell  des  Ptolemais‐Grabens.  (1)  Florina‐Subbecken  (Sektion Achlada),  (2) Amynteon‐ 






Die  von Velitzelos  et  al.  (1990)  beschriebenen Pflan‐
zen‐, und Stielfragmente (Vegora Sektion) können im 
Hangenden des Xylites (C3An.1n) beobachtet werden. 
Regelrechte  Taphozönosen  von Diatomeentaxa  (Taf. 
1)  (Thallassiosira  Lengitenosa  sp.), wie  sie  bereits  von 
Gersonde  et  al.  (1978)  beschrieben wurden,  sind  in‐
nerhalb  der  gesamten  obermiozänen  Sektion  (Abb. 
72b)  nachgewiesen  worden.  Untersuchungen  der 
Makroflora  in  den  mergeligen  Partien  (Velitzelos, 
1977, Velitzelos et al., 1979, Kleineder, 2008) ergaben, 
dass die zahlreichen Funde von Konifieren (Taxodium 
dubium,  Sequoia  spec.,  Pinus  spec.)  und  Blätter  ver‐
schiedener  arktotertiärer  Gattungen  (Pterocarya, 
Betula,  Carpinus,  Platanus,  Ulmus,  Zelkova  und  Acer) 
auf  humid  –  gemäßigte  Klimabedingungen  deuten. 
de Bruijn et al. (1998) erwähnt, dass ein geringer An‐
teil  nachgewiesener  Formen  wie  Pseudotsuga  sp., 
Daphnogene  sp.,  Cupressus  sp.,  Pinus  vegorae  MAI  & 
VELITZELOS  und  vor  allem  Fagus  und  Quercus  sp., 
warme subhumide Verhältnisse (de Bruijn et al., 1998) 
während  des  späten Neogens  anzeigen. Hydrophile 
Floren,  wie  Glyptostrobus  europaeus  und  Pterocarya 
können  ferner  als  Indikatoren  für  eine  sumpfige, 
feuchte  Uferlandschaft  angesehen  werden.  Für  die 
autochtone  Entwicklung  der  xylitischen Kohle  führt 
Velitzelos (1977) Argumente wie eine gute Erhaltung 
der  fossilen Fundstücke und die Dominanz  feuchtig‐
keitsliebender  Formen  auf.  Nach  Velitzelos  et  al. 
(1979)  sind die  im Hangenden der  Sektion gefunde‐
nen  Fischreste  und  die  überwiegend  bentischen 

















die  von  Gramann  (1960)  innerhalb  des  Ptolemais‐
Grabens durchgeführt wurden, zeigen eine Dominanz 
von  Faunen,  wie  z.B.  Ostrakoden  der  Gattung 
Iliocypris,  Gastropoden  der  Gattungen  Prosotenia, 
Planorbia,  sowie  Theodoxus  macedonicus  WENZ 
(Neritina). Die  sog. Neritinaleitbank  stellt einen  stra‐
tigraphisch  bedeutenden  Horizont  innerhalb  der 
Bohrung KAP‐107 dar. Aufgrund einer lateralen Aus‐
breitung von Gastropoden und Ostrakoden kann ein 
flaches  (de  Bruijn,  1998),  <  1m  (?)  tiefes,  stark  von 
Schilfrohr  bewuchertes  Ablagerungsmilieu  für  das 
gesamte  Ptolemais‐Becken  angenommen  werden. 
Organisch‐geochemische  Analysen  der  gesättigten 
Hydrokarbonfraktion  belegen  eine  Präsenz  von 
Diterpenoiden,  die  gute Anzeiger  für  eine  Vorherr‐
schaft  von  Koniferen  darstellen.  Diese  treten  zwar 
global  auf,  bevorzugen  jedoch  temperierte  Gebiete 
der  nördlichen  Hemisphäre.  In  diesem  Zusammen‐
hang postuliert Papanikolaou (1992) ein saures Abla‐
gerungsmilieu  in  einem  feuchten Waldsumpfgebiet. 
Die  palynologischen  Ergebnisse  belegen  ferner  die 
Alternation zwischen Steppenelementen  in den orga‐
nisch  reichen  Lagen,  wie  Asteraceae,  Chenopodiaceae 
und  Artemisia  und  Waldvegetationselementen  wie 



















































































stratigraphisch  Liegenden  der  Vegora‐Abfolge. Deutlich  zu  erkennen  sind  die  beiden  Flöze,  die  durch  zyklisch 
entwickelte  Ton‐Mergel‐Wechselfolgen  voneinander  getrennt  sind.  Pr  mb  =  Prosilion  member,  Lv  mb  =  Lava 
member, Seam = Flöz.  





zusammenhängendes  Event  darstellen:  Paläogeogra‐
phische  Befunde  von  Oikonomopoulos  et  al.  (2008) 





gen  auf  anorganischen  Sedimenten  (miozänen  bis 
unterpliozänen  Alters).  Etwa  zeitgleich  folgte  die 
Genese  eines  oxbow  lakes,  in  welchem  heute  die 








von  telmatischen  zu  limnischen  Verhältnissen  an. 
Generell  kann  angenommen werden,  dass  über  die 
Karstwässerzufuhr aus dem Vermion das Karbonat in 
das  fluviolimnische  System  eingetragen  wurde 
(Papakonstantinou, 1979). Dieser Sachverhalt kann als 
Erklärung  für  die mächtig  ausgebildeten  karbonati‐
schen  Partien  innerhalb  des  gesamten  Ptolemais‐
Grabens  angesehen  werden.  Die  bizyklischen  Ver‐
hältnisse werden vielfach durch  sandig‐siltigere Par‐
tien unterbrochen, welche ein  Indiz  für  relativ kurze 
Phasen  mit  erhöhter  Wasserzufuhr  darstellen  und 
laut Kaouras  (1989) nach S hin auskeilen.  Im Gegen‐
satz dazu deutet das organische Spektrum eine gene‐
relle  Abnahme  der  Mächtigkeiten  nach  N  hin  an. 
Schlussfolgernd kann eine Schüttungsrichtung aus N‐
NNW angenommen werden, die einen  flachen Abla‐
gerungsraum  im S und einen  relativ  tieferen Bereich 
dazu  im Norden  zur  Folge  hat.  Ferner  belegen  be‐
ckenweite  laterale  Ausdehnungen  von  z.T.  gering‐
mächtigen Bändern einen relativ ungegliederten See‐
boden.  
Bereits  die  Untersuchungen  von  Steenbrink  (2001) 
und  Van  Vugt  (2000)  belegen,  dass  die  rhythmisch 
entwickelten  Abfolgen  des  Florina‐Ptolemais‐
Kozani/Servia‐Grabens  ein  „fast“  lückenloses,  unge‐
störtes  paläoklimatologisches  Archiv  repräsentieren. 
Zur  paläoklimatologischen  Rekonstruktion  dieses 
neogenen Archives ist es von enormer Bedeutung, die 
limno‐fluvialen  Abfolgen  stratigraphisch  näher  ein‐
zuordnen. Hierfür  dienen  orthogonale  Projektionen, 
sog. Zijderfeld‐Diagramme,  aus  denen  die  charakte‐
ristisch  remanente Magnetisierung  (ChRM)  ermittelt 
wird.  Neben  einer  Einkomponenten‐,  können  auch 
Zweikomponenten‐  und  wechselfeldstabile 
Remanenztypen beobachtet werden. Die Magnetisie‐
rungsbeträge  der  NRM  zeigen  eine  extrem  geringe 
Schwankungsbreite, welche auf den geringen Gehalt 
der ferro(i)magnetischen Partikel zurückzuführen  ist. 
Diese  Erkenntnisse  bestätigen  etwaige  Messungen 
von  Steenbrink  (2001)  für den  Ptolemais‐Graben  so‐
wie durch Van Vugt (2000) für das Becken von Mega‐
lopolis. Das auf den paläomagnetischen Ergebnissen 
basierende  chronostratigraphische  Gerüst  wird  mit 
biostratigraphischen  und  z.T.  bereits  erbrachten  ra‐
diometrischen  Befunden  kalibriert.  Dieses  robuste 
Gerüst stellt die Grundlage für die numerischen Zeit‐
reihenanalysen dar. Magnetostratigraphisch kommen 
die  Bereiche  zwischen  dem  Gauss/Gilbert‐Chron 
(oberes Pliozän) und C3An.2n Event (oberes Miozän) 
der Epoche 5 in Frage. Die paläomagnetischen Ergeb‐
nisse  der  Bohrung  Kap‐107  sowie  der  Achlada  Se‐










magnetische  Signal  in  Abhängigkeit  von  diageneti‐
schen Prozessen, welche durch Zunahme der Tempe‐
ratur  begünstigt werden  und  somit  zur  Lösung  der 
magnetischen  Eisenoxide  führen,  verändert. Die  ge‐
steinsmagnetischen  Untersuchungen  zeigen  eine 
recht  uneinheitliche  Magnetomineralogie,  die  das 
Vorhandensein von verkantet‐antiferro‐magnetischen 
(Hämatit  und  Goethit),  ferrimagnetischen  Eisenoxi‐
den,  (Magnetit/Titanomagnetit)  und  Eisensulfiden 
(Greigit)  belegt.  Thermische  Experimente  von 
Steenbrink  (2000) deuten durch  kontinuierliche Ver‐
läufe  des  Blockungstemperaturspektrums  (~  500  °C) 
der  isothermalen  remanenten Magnetisierung    und 
des  IRM‐Erwerbsverhaltens  auf    eine  Präsenz  von 
relativ  reinem  Magnetit.  Ein  Zusammenhang  zwi‐
schen  Fazies  und  Dominanz  der  ferrimagnetischen 
Partikel  lässt  sich  nur  vereinzelt  nachweisen.  So 
kommen  Eisensulfide  bevorzugt  in  reduzierenden 
(hohe  TOC‐Gehalte,  <L*‐  und  <ΔE*ab‐Werte)  Berei‐
chen  vor  (Iordanidis,  et  al.,  2003).  Hierbei  kann  es 
durch einen Abbau von Magnetit zur Entstehung von 
ferrimagnetischen  Eisensulfiden  wie  Greigit  (sog. 
Melnikovitpyrit)  und/oder  Pyrrhotit  kommen 
(Ramdohr, 1980). Anzeichen  für ein Auftreten  letzte‐
rer  erbringen  Untersuchungen  der  Anisotropie  der 
magnetischen Suszeptibilität  (hohe P`‐Werte). Der  in 
allen  auflichtmikroskopisch  untersuchten  Proben 
(Lava, Kap‐107, Vegora),  in unterschiedlicher Menge 
vorhandene Pyrit  (in Form  sogenannter  Framboide), 
ist  durch  thermische  Experimente  oberhalb  von  400 
°C von Van Vugt  (2000) nachgewiesen worden.  
Zusammenfassend  zeigen  die  multiproxymativen 




tit/Titanomagnetit)  geführt  haben  und  es  somit  zu 
einer Eliminierung des primordialen Signals gekom‐
men ist. Die Konservierung der ChRM wird von drei 
verschiedenen  Remanenztypen  getragen.  Phase  I  ist 
durch  die  Präsenz  von Magnetit/Titanomagnetit  ge‐
kennzeichnet,  welche  die  Remanenz  in  Form  einer 
(P)DRM  tragen,  die  während  des  sedimentären 
Transportes fixiert wurde. Canfield et al. (1987) geben 





Die  authigen  gebildeten  Melnikovitpyrit‐Partikel 
(Greigit), welche vereinzelt eine Koexistenz mit Mag‐
netit‐Körnern  (±  1  μm)  aufweisen,  repräsentieren 
metastabile Zustände des eodiagenetischen Stadiums 
(Phase  II)  während  dessen  in  einem  Zeitraum  von 
einigen  Dekaden  eine  Überprägung  der  (P)DRM 




Suszeptibilität  zu  beobachten  sei,  welcher  auf  das 
Auftreten  der  paramagnetischen  Matrix  und  des 




des  Paläofeldes  magnetisiert  sein.  Als  Pseudomor‐
phosen  nach  Pyrit  ist  jedoch  der  Zeitpunkt  ihrer 
Magnetisierung  nicht  zu  fassen.  Zu  demselben 
Schluss kam Van Vugt  (2000)  innerhalb der Sequen‐
zen von Megalopolis. Ferner zeigen die nachgewiese‐
nen  Intensitäten der NRM, ARM und  IRM  innerhalb 
der Megalopolis‐Abfolgen deutlich  niedrigere Werte 
als  in  Ptolemais.  Die  Ergebnisse  der  vorliegenden 
Studie bestätigen, dass die nachgewiesenen Magnetite 
(i)  entweder  in‐situ  entstanden  sind oder  (ii)  äolisch 
aus  dem  benachbarten  Vourinos‐Zug  eingetragen 
wurden. So sind die höheren Magnetit‐Gehalte inner‐




Studien  im  Rahmen  von  Diplomkartierungen  im 
Gebiet  von  Paliouria  belegen  dies  (Reinsch,  2008b). 
Bei den übrigen Sektionen kann die Ursache des ge‐
ringen magnetomineralogischen  Spektrums  in  einer 
diagenetischen Überprägung liegen. 
Eine  Beeinflussung  der  univarianten  magnetischen 
Kenngrößen wie NRM, ARM  und  IRM wird  durch 
die Magnetitlösung bereits durch Port  (2001)  im ma‐
rinen Bereich diskutiert. Hämatit und Goethit, die auf 
eine  Oxidationsverwitterung  von  Eisen‐Mineralien 
wie Magnetit und Pyrit zurückzuführen  sind,  reprä‐
sentieren  Phase  III.  Es  ist  zu  betonen  dass,  das  ge‐
steinsmagnetische Signal (ausgenommen die Bohrung 
KAP‐107)  generell  keine  progressive  Veränderung 
mit Zunahme der Teufe  anzeigt. Vielmehr  kann  ein 
bereits  durch  Oldfield  et  al.  (1973)  erwähnter  Zu‐
sammenhang  zwischen  magnetischer  Suszeptibilität 
und Korngröße festgestellt werden. Weitere Ergebnis‐
se  (Heller  et  al.,  1996)  belegen  eine Korrelation  der 
Suszeptibilitätswerte mit  den  Sauerstoffisotopenkur‐
ven  (MIS  1).  Jedoch wurde  innerhalb  dieser  Proben 
ein  relativ  höherer  Gehalt  an  Ferrimagnetika  wie 
Magnetit nachgewiesen.  
Demnach  können  vereinzelte  Trends  innerhalb  der 
Suszeptibilitätskurve  als  klimatische  Induktionen 
angesehen werden. Folgernd würden hohe Werte mit 
relativ kalten Perioden einhergehen, da die Trocken‐
heit  und  die  überwiegend  niedrigen  Temperaturen, 
die  Vegetations‐  und  Bodenentwicklung  hemmen, 
während  die  kryoklastische  Erosion  die  terrigene 
Sedimentation  bevorzugt und hohe  Suszeptibilitäten 
verursacht  (Heller et al., 1998). Dem entgegengesetzt 
kommt  es  während Warmzeiten  zu  einer  Vegetati‐
onszunahme  und  folglich  zu  einer  Erosionshem‐
mung. Die  erhöhten Corg‐Produktivitäten  führen  fer‐
ner  zu  einer  selektiven  Auflösung  der  fer‐
ro(i)magnetischen  Substanz  und  reflektieren  somit 
niedrige  Suszeptibilitäts‐Werte. Die Anwendung  auf 
das vorliegende neogene Spektrum erlaubt eine vor‐
sichtige  Parallelisierung. Demnach  zeigt  die  Sektion 
Lava,  welche  innerhalb  der  gesteinsmagnetischen 
Parameter  den  höchsten  Gehalt  an  Ferrimagnetika 
aufweist,  relativ  hohe  Suszeptibilitäts‐Werte  inner‐
halb der organischreichen Lagen. Diese hochfrequen‐
ten  Fluktuationen  sind  besonders  in  der 
lignitführenden  Serie  ab  19  –  22 m  zu  beobachten. 
Lediglich die Vegora‐Abfolge zeigt ein völlig antizyk‐
lisches  Verhalten.  Hier  treten  die  niedrigsten 
Suszeptibilitäts‐Werte innerhalb des ca. 9.5 m mächti‐
gen  Lignitpaketes  im  Liegenden  auf.  Ein  Vergleich 
mit Sauerstoffisotopendaten, wie von Shackleton et al. 




Die  zwei  grundlegenden  Faziestypen  („Karbonat“‐






se  können  u.a.  auf  hydrochemische  Variationen  
zum Zeitpunkt der Genese oder unmittelbar danach 
zurückgeführt werden.  Ferner  betont Nederbragt  et 
al.  (1999),  dass  Farbveränderungen  (Abb.  73)  inner‐
halb  sedimentärer Abfolgen  als  gute Proxys  angese‐
hen werden können, welche eine Ableitung externer 
klimatischer  Faktoren  ermöglichen  und  somit  ein 
























Abb. 73. Variation  der  RGB‐Grauwerte.  L  =  Lignit,  MT  =    Mergelton,  M  =  Mergel.  KAP‐107,  224.5  m  Teufe. 
Verwendete Software: BMP‐Tool nach Reichelt (2007).  
Abgesehen  von  den  Mechanismen  der  Farbgenese, 





tisch  ist.  Unter  Einbeziehung  phasenanalytischer 
Erkenntnisse  kann  so  ein  gutes  Abbild  der 
paläoklimatologischen  Verhältnisse  gewonnen  wer‐




So konnte Kiritopoulos  (1984)  im Kern  (KDP‐31) aus 
der Komnina Formation (Teufenbereich 150 – 220 m) 





suchungen  von  Werle  et  al.  (1979)  durch 





(<10 %)  nach Kiritopoulos  (1984)  auf  einen Wechsel 
zwischen fluktuierenden (Sideritgenese) und stagnie‐
renden  Bedingungen  (Sideritabwesenheit)  innerhalb 
des Ablagerungsraumes zurückgeführt.  
Das  „Fehlen“  des Zweischichtminerales Halloysit  in 
den untersuchten Proben  ist relativ  leicht zu begrün‐
den.  7 und  10 Å Halloysite gehören  zu den Kaolin‐
Mineralen  und  treten  als  Verwitterungsbildungen 
innerhalb von zahlreichen Sedimenten auf. Eine ein‐




In  der Arbeit  von Kiritopoulos  (1984)  fehlt  die Dis‐
kussion  für  das  Auftreten  der  aus 
paläoklimatologischer  Sicht  aussagekräftigen  Illite. 
Dennoch ist das gänzliche Fehlen in den vorliegenden 
Proben  verwunderlich,  da  die  Genese  u.a.  aus  den 
röntgenographisch  nachgewiesenen  Feldspäten  und 
Glimmern  vonstatten  gehen  kann.  Heim  (1990)  er‐
wähnt,  dass  eine  derartige  Verwitterung  von  Glim‐
mern,  im  Gegensatz  zur  Kaolinitentstehung,  ein 
höchstens  schwach  saures  und  nicht  zu  K+‐armes 
Milieu mit mäßiger Entwässerung erfordert. Derarti‐
ge  Bedingungen  sind  Anzeiger  für  gemäßigte  bis 











































Formation.  (a)  Anschliff  eines  Mergels,  (b)  Mergelton,  (c)  Tonmergel,  (d)  schwarzer  massiger  Ligint  mit 




die  Ergründung  der  Steuerungsfaktoren  der  Karbo‐
nat‐Lignit‐Schichtungsrhythmen  aus  dem  Ptolemais‐
Graben. Wie  die  Ergebnisse  der  Zeitreihenanalysen 
zeigen, entsprechen die robusten Peaks überwiegend 




übergeordneter  lithologischer  Zufuhren  entstehen. 
Ferner  nennt  Einsele  et  al.  (1991)  die  Möglichkeit 
eines sog. Produktivitätszyklus. Hier variiert  im We‐
sentlichen  der  Karbonatanteil.  Zusätzliche  Schwan‐
kungen  in  der  Tonzufur werden  hingegen  als  Ver‐
dünnungszyklen  zusammengefasst.  Übertragen  auf 
die  untersuchten  neogenen  Abfolgen  kann  ein  Zu‐
sammenspiel von Produktivitäts‐ und Verdünnungs‐
zyklen angenommen werden. Bereits makroskopisch 
(Abb.  71)  lassen  sich  übergeordnete  Zyklen  (in  der 
vorliegenden  Studie  als Bündel und Großzyklen  an‐
gesprochen),  welche  eine  Modulation  des 
höherfrequenteren  Anteils  hervorrufen,  durch  eine 
extreme  lithologische  Verstärkung  erkennen.  Die 




die  Dominanz  einzelner  Frequenzbänder  innerhalb 
der  Ptolemais‐Senke  (Vorio‐Komanos‐Tomeas  Eksi) 
belegt.  Zur  Begründung  seines  Vorgehens  bei  dem 
essentiellen  orbitalen  Tuning  erwähnt  er,  dass  die 
mediterranen Sapropelsequenzen und die rhythmisch 
entwickelte  Rosselo‐Abfolge  (Hilgen,  1987,  1991a, 
1991b, Lourens et al., 1996) eine Korrelation zwischen 
grau‐organischreichen Schichten oder Sapropelen mit 
den  Insolationsmaxima  aufzeigen  (warme,  nieder‐
schlagsreiche  Sommer)  (Langereis  et  al.,  1991,  Van 
Vugt  et  al.,  1998).  Folgernd  entsprechen  Insolations‐











Vielmehr  zeigen  die  Daten,  dass  die  Sapropele  so‐
wohl während Warm‐ als auch Kaltphasen entstehen 
können. Ferner betont Steenbrink (2001), dass es sich 
bei  den  oberneogenen  Ptolemais‐Ablagerungen  und 
den  rezent  telmatischen  Systemen  der  Umgebung 
(Agras  See),  die  von  Botema  (1974)  und  Loh  (1992) 
untersucht  wurden,  vs.  den  Sapropelablagerungen 
des  östlichen  Mittelmeeres  um  nicht  äquivalente 
paläoklimatische Systeme handelt. Diese Erkenntnisse 
wurden durch Untersuchungen von Kloosterboer van 
Hoeve  (2000)  gestützt.  Sie  zeigen,  dass  primär  eine 
Vermehrung der Fungi  innerhalb der Lignite  zu be‐
obachten  ist, während die  grauen Mergeltone durch 
ein  erhöhtes  Algenspektrum  charakterisiert  sind. 
Folgernd  postuliert  Kloosterboer  van  Hoeve  (2000) 
kühlere Phasen während der Lignitgenese und feuch‐
tere  während  der  Entstehung  der  Mergeltone. 
Kaouras  (1989) vermutet  ebenfalls  aufgrund der gut 
erhaltenen,  wenig  zersetzungsresistenten  Angios‐
permen  relativ  kühle  Sommer  und  humide Verhält‐
nisse  während  der  Lignitgenese.  Untersuchungen 
über  etwaige Abbauraten  der  organischen  Substanz 
könnten hier einen weiteren Beleg erbringen, da diese 
in relativ kälteren Phasen niedriger sind als in Warm‐
phasen.  Auf  diesen  Grundlagen  wurden  von 
Steenbrink  (2001) die Liginte  zum  einen  auf die Mi‐
nima und zum anderen auf die Maxima der Insolati‐
on getunt. Folglich ergab sich für erstere Variante eine 




besseren Übereinstimmung  zwischen  Proxy  vs.  Ber‐
ger´schen  Datensatz  (2004)  angewendet  (Abb.  75). 
Des Weiteren wurden paläobotanische und  tonmine‐
ralogische  Befunde  herangezogen.  Folgernd  korres‐
pondieren  innerhalb der obermiozänen Sektion Lava 





Akkumulation  von  Ligniten  einhergehen.  Amplitu‐
denschwankungen  zwischen  den  Maxima  entspre‐
chen  somit  den  Übergangsbereichen.  Die  Minima 
wurden  folglich auf die Mergeltone getunt und  sind 
somit  eher  kühleren,  humiden  Sommern  zuzuspre‐
chen.  Zur  stratigraphischen  Einhängung  wird  ein 
chronostratigraphisches  Gerüst,  basierend  auf 






im  Bereich  des Milankovitch‐Spektrums  nachweisen 
lassen bzw. ob diese eine Parallele zum Solarforcing 
anzeigen,  lässt  sich  in  folgenden Absätzen wie  folgt 
auffächern: Die  Frequenzspektren der  hochauflösen‐
den  photospektrometrischen  und  geophysikalischen 
Datensets  zeigen  einen  abgeschwächten,  aber  den‐
noch signifikanten 50 ka Zyklus. Obwohl die Schiefe 
der Ekliptik den bedeutendsten Anteil an der Vertei‐
lung  der  Insolation  aufweist,  ist  ihr  größter  Effekt 
innerhalb  der  hohen  Breiten  vorzufinden.  Folglich 
tritt innerhalb der Reihenentwicklungen der niederen 
Breiten  der  abgeschwächte  ~53  ka  Zyklus  auf  (Wil‐
liams,  1993).  Die  intensivste  Ausprägung  innerhalb 
der  orbitalen Hierarchie  lässt  sich  den  Präzessions‐
bändern  (21.03 ± 3 ka)  (Berger, 1984) zuordnen.  Jene 
begünstigen  auf  der  Halbkugel,  welche  der  Sonne 
zugewandt  ist,  eine  erhöhte  Insolation während der 
Sommerzeit.  Folglich  kommt  es  zu  signifikanten 
Temperaturvariationen  innerhalb  der  Wassersäule 
und der Landoberfläche.  
Weitere  Paradigmen  einer  orbitalen  Steuerung  (Ber‐
ger et al., 1992, 1993) können u.a.  in dem miozänen, 
rhythmisch  entwickelten  Orera‐Composite  vom 
Calatayud‐Becken  in  NE‐Spanien  studiert  werden. 
Hierbei handelt es sich um eine zyklische Wechsella‐
gerung  zwischen  Seekreiden  und  Mergel‐
/Lehmschichten,  die  nach  Abdul  Aziz  et  al.  (2000) 
durch  den  19  –  23  ka  Zyklus  gesteuert werden.  Zu 
ähnlichen Ergebnissen kamen auch Large et al. (2002) 
im  Rahmen  von  Untersuchungen  an  Kohleabfolgen 
aus  der  Wyodak  Zone  (oberes  Paläozän,  Tongue 
River Member, USA) und  Santarelli  et  al.  (1988)  für 
die  spät‐miozänen Dinoflagellaten  führenden Abfol‐
gen von Kreta. 
Die  generelle  Erklärung  der  hochfrequenten Anteile 
ist  darauf  zurückzuführen,  dass  unsere  Erde  ein  in 
hohem  Maße  nichtlineares  System  darstellt.  Solche 
nichtlineare  Systeme  zeigen  rhythmische  Oszillatio‐
nen, welche sich auf das Klimageschehen übertragen 
lassen.  Diese  äußern  sich  auch  in  hochfrequenten 
Periodizitäten  mit  z.T.  signifikanten  Amplituden‐
schwankungen  und  zeigen  eine  Varianz  zwischen 
dem  12.5  –  9.1 und  2.7  –  0.85 ka Zyklus. Steenbrink 
(2001) hat diese Fluktuationen innerhalb des ~11 und 
~0.7  ka  Zyklus  nachgewiesen.  Einen weiteren  Beleg 
erbrachte Kloosterboer van Hoeve (2000) (10, 2.8 – 2.5 








Peltier,  1997),  zu  signifikanten  Variationen  im  jahr‐
tausendjährigen  Klimawechsel  führen.  Aufgrund 
dessen,  dass  eine  flächendeckende  Vereisung  der 
Nordhemisphäre  erst  im oberen Pliozän  (~  2.75 Ma) 
(Shackleton  et  al.,  1999)  eingesetzt  hat,  kann  diese 
nicht  als  entscheidender Mechanismus während der 
Zeitscheibe des späten Neogens  (5 – 3.3 Ma) angese‐
hen werden. Zahlreiche o  .g. Belege  zeigen, dass  zu 
jener Zeit innerhalb des Untersuchungsgebietes aride 
–  semihumide  Verhältnisse  herrschten  (de  Bruijn  et 
al.,  1998).  Die  Genese  der  nachgewiesenen,  extrem 
hochfrequenten Anteile mit Perioden von 2.260‐1470 a  



















quasiperiodische  Muster  bereits  im  dekadischen 
Maßstab und hat erheblichen Einfluss auf das atmo‐
sphärische  Zirkulationsmuster  (Haigh,  2001).  Nach‐
weise  solarer  Aktivität  wurden  bereits  durch  10Be‐
Konzentrationen  am  GRIP  Eisbohrkern  durch  den 
solaren  Modulationsparameter  nachgewiesen. 
Vonmoos  (2005)  betont  jedoch,  dass mit  zunehmen‐
dem Alter die Messungen dieses sog. direkten solaren 
Proxys  ungenau  und  lückenhaft  sind.  So  speichern 
Eisschilde  Radionuklid  Konzentrationen  lediglich 
über Zeiträume von mehreren hunderttausend Jahren 






















Abb. 75. D‐Modell  des  Ptolemais‐Subbeckens.  (a)  Wärmere  Sommer  mit  überwiegend  ariden  –  semihumiden 
Verhältnissen  begünstigen  die  Akkumulation  von  Ligniten,  während  kühlere  humidere  Sommer  mit  einer 
maximalen Karbonatproduktion einhergehen  (Vegora, Bohrung KAP‐107).  (b) Kühlerer Sommer mit überwiegend 
trockenen Verhältnissen  fördern  die Akkumulation  von  Ligniten, während wärmere,  feuchtere  Sommer mit  der 
Karbonatgenese  einhergehen  (Lava).  SP  =  Semipräzession  (Berger  et  al.,  1997), MSCV  = Millenial‐Scale‐Climate‐
Variability. 
Die  hochauflösenden  photospektrometrischen  und 
geophysikalischen Datensätze der  untersuchten  Sek‐
tionen  belegen  wie  die  Ergebnisse  von  Steenbrink 
(2001),  dass  eine  Millenial‐Scale‐Climate‐Variability 
innerhalb  des  Obermio‐  bis  Unterpliozäns  NW‐
Griechenlands nachweisbar ist. Vereinzelte Zeitreihen 
zeigen  ferner  einen asymmetrischen Sägezahn ähnli‐
chen Verlauf. Dieser  ähnelt  in  gewisser Weise  einer 
längeren  glazialen  Aufbauphase,  der  eine  kürzere 
abrupte  Warmphase  folgt.  Eine  Möglichkeit  diese 
Dansgaard‐Oeschger  vergleichbaren  Zyklenmuster 





Abb. 76. Bulkspektrum  und  Evolutionäre  Spektral 
Analysen  (ESA)  des  photospektrometrischen  C*‐
Parameters  der  Sektion  Lava.  Der  untersuchte 
Abschnitte umfasst einen Zeiträume von 6.5 – 6.9 Ma. 
Die  Power  ist  gegen  die  Frequenz‐Zeitebene 
aufgetragen, wobei die maximale spektrale  Intensität 
auf den Wert 1 normiert ist. Die türkise Linie gibt das 
Konfidenzintervall  bei  80  und die  rote  bei  95 %  an. 
HZ  =  Hallstätter‐Zyklus,  D‐O‐Z  (?)  =  Dansgaard‐ 
Oeschger‐Zyklus, BZ = 1470 Jahres Zyklus nach Braun 
et al. 2005. 
Nach  Rahmstorf  (2004)  sind  nicht  nur  wie  früher 
gedacht  (Berger,  1988)  die  orbital  gesteuerten 
Milankovitchzyklen  für  klimatischen  Variationen 







rungen  des  klimatischen  Geschehens  führen  kann, 
sind  die  von  Sirocko  (2003)  ausführlich  diskutierten 
klimatischen Fernverbindungen, die sog. Teleconnec‐
tions. Es wird angenommen, dass z.B. Variationen im 
marinen  Haushalt,  welche  u.a.  auch  zur  Vereisung 
der Nordhemisphäre führten, einen klimatischen Link 
zwischen  unterschiedlich  weit  entfernten  Orten  auf 
der  Welt  herstellen.  Dieser  Link  wird  über  (i)  die 
atmosphärische  und/oder  (ii)  ozeanische Zirkulation 
erstellt. Variabilitäten der de Vries‐ (210 – 180 a) und 
Gleisberg‐Zyklen (80 – 90, max. 120 a) (Wilson, 2006) 
sind  bisher  lediglich  aus  pleistozänen  Maarseen 
(Garcin et al., 2006) und holozänen Archiven nachge‐
wiesen  (Theissen et al., 2008). Es wäre von besonde‐









lationsvariationen  erklärt  werden.  Das  klimatische 
System  im Neogen muss durch  zusätzliche, positive 
Rückkopplungseffekte  zu  einer  intensiven  Verstär‐
kung der Insolation geführt haben. Hierbei handelt es 
sich um einen (i) plötzlichen Anstieg des Greenhouse 
Gases Kohlendioxid  (360  –  440  ppm)  (Biogeochemi‐
sche  Rückkopplung)  in  der Atmosphäre  (Hansen  et 
al.,  2008),  welcher  auf  erhöhte  vulkanische  CO2‐
Emission und  instabil  gewordene Methanhydratvor‐




ren.  Folglich  änderten  sich  Analog  zu  den  klimati‐








zu  Humus  und  begünstigte  somit  die  Genese  von 
Torf, welcher unter  relativ geringer Zunahme der P‐
T‐Bedingungen  zu  Lignit  umgewandelt wurde. Das 
kohleführende  Stadium  endet  innerhalb  der  unter‐
suchten  Zeitscheibe  (oberes  Pliozän)  im  Bereich  der 
Anargyri mb  (Gauss‐Chron, Mammoth‐Event  (o)  ?). 
Die Ursachen dieser  langsamen,  aber dennoch  steti‐














der  Public  Power  Cooperation  (Ptolemaida)  im  
gesamten  Florina‐Ptolemais‐Kozani/Servia‐Graben 
abgeteuft wurden,  sind  für  das  vorliegende  Projekt 
eine 233 m  lange Kernbohrung aus dem Amynteon‐
Subbecken  (Lokation Kap‐107)  sowie drei Übertage‐
Aufschlüsse  mit  Mächtigkeiten  von  65  m  (Sektion 
Lava),  67  m  (Sektion  Vegora)  und  38  m  (Sektion 
Achlada)  näher  untersucht  worden.  Das  Alter  der 






Tonmineralogische  Analysen  repräsentieren  anhand 
dominant  auftretender  Minerale,  wie  Gibbsit, 
Montmorillonit und  vor  allem Kaolinit  tropische  bis 




Vorkommen  von  Kalzit  kann  eine  Temperaturerhö‐
hung  und/oder  Druckerniedrigung  innerhalb  der 
Wassersäule aufzeigen, welche zu einer Erniedrigung 
der  CO2‐Löslichkeit  führt  und  somit  die 
Karbonatfällung  begünstigt.  Die  Photosynthese  trei‐
benden Diatomeen, die in allen Proben nachgewiesen 
werden  konnten,  belegen  des Weiteren  eine  Beteili‐
gung am CO2‐Entzug, der die Fällung von Karbonat 
zur  Folge  hat. Derzeit  noch  laufende  palynofazielle 
Untersuchungen  erbrachten  keinen  Beleg  für  eine 
etwaige marine Ingression.  
Auf kältere und/oder trockenere Klimata deutet ledig‐
lich  das  vereinzelte  Auftreten  von  Chlorit  hin.  Die 
Präsenz von Feldspat und Quarz zeigen den Einfluss 
der umgebenden  terrestrischen Sedimentation. Diese 
Minerale  wurden  mit  ziemlicher  Sicherheit  fluvio‐
äolisch in das limnische System eingetragen.  
Das  mineralogische  Spektrum  innerhalb  der  vier 
untersuchten  Lokalitäten  zeigt  keine  besonderen 
räumlichen Variationen an. Vielmehr spiegelt es den 
geologischen  Aufbau  der  sedimentär‐magmatischen 
Abfolgen der unmittelbaren Umgebung wieder. Hier 




Basierend  auf  der  ermittelten  charakteristischen  re‐
manenten Magnetisierung (ChRM) der ca. 500 Proben 
erfolgte  die  Generierung  des  magnetostrati‐
graphischen Gerüstes, welches mit Hilfe von biostra‐
tigraphischen,  paläontologischen  und  radiometri‐










nicht  auf  das  gesamte  Probenspektrum  ausgeweitet 
wurden.  Die  Magnetisierungsbeträge  innerhalb  der 
überwiegend  niedrigen  NRM  belegen  eine  extrem 




das  Vorhandensein  von  verkantet‐
antiferomagnetischen  Eisenoxiden  (Hämatit  und 
Goethit),  ferrimagenetischen  Eisenoxiden,  (Magne‐
tit/Titanomagnetit) und Eisensulfiden (Greigit) belegt. 
Hochkoerzitive  verkantet‐antiferomagnetische  Parti‐
kel  (Hämatit  und  Goethit)  überprägen  innerhalb 
einiger  Proben  die  ferrimagnetischen  Eisenoxide 
(Magnetit/Titanomagnetit)  und  verändern  somit  das 
primordiale Signal.  
Anhand  von  auflichtmikroskopischen  Untersuchun‐
gen konnten die Minerale Greigit, Limonit und Mag‐
netit  nachgewiesen werden  und  unterstützen  damit 
die  gesteinsmagnetischen  Ergebnisse.  Ferner  zeigen 
die  auflichtmikroskopischen  Beobachtungen  an 
Framboiden,  dass  sie  teilweise  die  optischen  Eigen‐




Die  Farbcharakteristik  der  limnofluvialen  Abfolgen 
belegt makroskopisch  sowie  nach der  spektrophoto‐
metrischen Vermessung eine auffällig zyklische Vari‐
ation  bereits  im  cm‐Bereich.  Die  signifikanteste 
Zyklizität  ist  innerhalb der L*‐Werte  (schwarz‐weiß) 
zu  erkennen. Hier  lassen  niedrige  L*‐Werte, welche 
mit  schwarz‐braunen  Farbnuancen  einhergehen, 
überwiegend wärmere Perioden vermuten. Hohe L*‐
Werte korrelieren mit grauen Tonmergeln und reflek‐





Die  Ergebnisse  der  Spektraluntersuchungen  belegen 
eine rein klimatisch‐limnologische Steuerungsgenetik. 
Demnach wird der basale Zyklus, der auf Grundlage 
der  hochauflösenden  geophysikalischen  und 
photospektrometrischen  Daten  errechnet  wurde, 
durch  Submilankovitch‐Variationen  unbekannter 
Genetik  gesteuert.  Dieser  weist 
Sedimentmächtigkeiten zwischen ~ 4 – 20 cm auf. Die 
orbitale Präzession (P1, P2, P3), welche den sog. Bün‐
deln‐Zyklen  entspricht,  wird  durch 
Sedimentmächtigkeiten von ~1 – 4 m abgebildet. Die 
niederfrequenteren  Anteile  (Großzyklen),  die  durch 
eine Frequenz von 51 – 39 ka (O3 und O1) und 95.9 – 




Die  Alters‐Teufen‐Modelle  zeigen  einen  mehr  oder 
weniger  kontinuierlichen  Verlauf.  Vereinzelte  Berei‐
che  zeigen  eine  intensivere  Schwankung  innerhalb 
der Sedimentation an. Die mittlere Sedimentationsra‐
te  für die  Sektionen Lava, Vegora und der Bohrung 

















nisse  zeigen  somit, dass der  berechnete  Frequenzin‐
halt  eine  relativ  gute Parallelisierung  zu den  extrin‐
sisch  gesteuerten  Milankovitch‐Zyklen  erlaubt.  Die 
Frequenzspektren  belegen  ferner  höherfrequente 
Anteile  periodischer  und  quasi  periodischer  Natur. 
Der physikalische Auslöser dieser Zyklen bleibt vor‐
erst im Verborgenen, jedoch können etwaige multiple 
periodische  Schwankungen  in  der  solaren  Aktivität 
als  steuernder  Mechanismus  in  Betracht  gezogen 
werden.  Ferner  können  auch Änderungen  innerhalb 
der Meeresströmungen,  wie  jene  des  Atlantiks,  die 
zur Nordhemispärenvereisung  führten,  in Form von 
sog.  teleconnenctions  zu  drastischen  klimatischen 
kurz bis lang anhaltenden Kippprozessen führen.  
Gleichaltrige  zyklisch  entwickelte  Lignit‐Archive  im 
griechischen  Raum  zeigen,  dass  hier  nicht  nur  eine 
reine  Abbildung  des  Lokalklimas  vorhanden  ist, 











Die  vorliegende Arbeit  entstand  auf Anregung  von 
Herrn Prof. Dr. W. Ricken (Universität zu Köln). Ihm 
gilt mein besonderer Dank für die ständige Diskussi‐
onsbereitschaft  und  jede  erdenkliche Art  der Unter‐
stützung.  Ohne  die  Hilfe  von  Herr  Prof.  Dr.  P. 
Antoniadis (NTU‐Athens) wäre wahrscheinlich dieses 
Projekt nicht  zustande  gekommen. Durch  seine per‐
sönlichen  Kontakte  ermöglichte  er  den  Zugang  zu 
Bohrungen und Aufschlüssen. Herrn PD Dr. M. We‐
ber  (Universität zu Köln) danke  ich  für  seine Unter‐
stützung bei der Auswertung sowie für die jahrelange 
gute  Zusammenarbeit  und  das  gute  Arbeitsklima. 
Freundlicherweise  übernahm  er  auch  die  Zweitbe‐
gutachtung der Arbeit.  Frau Dipl.‐Geol. Maja Klein‐
eder  (Universität zu Köln) gebührt hier ein besonde‐
rer Dank,  ohne  sie wären  die Arbeiten  im Gelände, 
Labor und später am PC nicht realisierbar gewesen.  
Ferner möchte  ich mich bei meinen Eltern bedanken 
für  die  moralische  und  vor  allem  finanzielle  Hilfe 
während der ganzen  Jahre. Sie haben mich während 
der gesamten Phase motiviert. Mein Dank richtet sich 
auch    an  alle  Mitarbeiter  der  Public  Power 
Cooperation  (Δ.E.H.‐A.E.),  hier  insbesondere  dem 
Direktor  der  Abteilung  für  Tiefenbohrungen  Dipl.‐ 
Ing.  N.  Makris  sowie  den  Herren  Dipl.‐Geol.  A. 
Nikou  (Sektion  Tiefenbohrungen),  Dipl.‐Geol.  N. 
Tzakiris  (Sektion  Tiefenbohrungen),  Dipl.‐Geol.  P. 
Kalaitzopoulos (Sektion Tiefenbohrungen) und Dipl.‐
Geol.  K.  Sachanidis  (Sektion  Hydrogeologie).  Die 
Probennahme  innerhalb  des  Lava‐Tagebaus  konnte 
nur  durch  die  Erlaubnis  von  Dr.  T.  Apostolikas 
(LARCO) realisiert werden. Des Weiteren ermöglichte 
er  auch den Zugang  zu unveröffentlichter Literatur. 
Ich möchte mich weiterhin  bei  ihm  für  seine  Gast‐
freundschaft  bedanken. Herr Dr.  i.R.  S.  Semertzidis‐
Griebel (OSK‐Universität Bielefeld) stellte so manchen 
Kontakt  nach Griechenland  her. Herr Dipl.‐Geol. K. 
Nikolaidis  (ANKO)  überlies  mir  freundlicherweise 
zahlreiches Kartenmaterial.  Im  Rahmen  der  analyti‐
schen Arbeiten  konnte  ich  auf  große Unterstützung 
auch  von  auswärtiger  Seite  bauen. Mein  besonderer 
Dank gilt hier Herrn Dr. C. Rolf  (Leibniz‐Institut  für 
Angewandte  Geophysik  Grubenhagen).  Er  war  es, 
der  den  Zugang  zum  paläomagnetischen  Labor  er‐
möglichte und des Weiteren mit Rat und Tat zur Seite 
stand. An dieser Stelle sei auch den Mitarbeitern des 





gab,  die  Gerätschaften  des Magnetiklabors  der  Uni 
Köln zu nutzen und  für  fachliche Diskussionen  stets 
ein offenes Ohr hatte.  
Mein besonderer Dank gilt  ferner Dr. M. Frey  (Uni‐
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Oikonomopoulos  (NTU‐Athens)  danke  ich  für  die 
Bereitstellung  unveröffentlichter  Ergebnisse  seiner 
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cand.‐Geol.  Christian  Illing.  Euch  allen  ein  „Herzli‐
ches  Dankeschön“.  Herr  Dr.  B.  Censarek  (ehemals 
AWI)  half  bei  der  Diatomeen‐Bestimmung.  Großer 
Dank gebührt  auch Frau Techn. Ang. H. Cieszynski 
(Universität zu Köln) für die Anfertigung der zahlrei‐
chen  Rasterelektronenaufnahmen  sowie  Herrn  P. 
Garzia  (Universität zu Köln)  für die Anfertigung der 
polierten Anschliffe.  Zum Gelingen  der Arbeit  trug 


















































































kferro(i)  anisotrope  magnetische  Suszeptibilität  fer‐
ro(i)magnetischer Phasen 
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1  0.030  55.285  49.268  104.583 
2  34.404  34.171  30.656  99.238 
3  0  54.413  48.705  103.118 
4  0.019  52.357  46.168  98.544 
5  0  52.527  46.682  99.209 
6  0.101  51.997  46.526  98.624 
7  0  36.638  33.193  69.835 
8  0.03  43.857  39.449  83.336 
9  0.041  39.195  34.633  73.869 
10  0.07  44.198  39.245  83.513 
11  0.019  51.453  42.565  94.037 
12  0  52.215  44.347  96.562 
13  0.11  51.63  43.13  94.771 
14  0  47.74  39.76  87.5 
15  0.096  53.769  47.064  100.929 
16  0  54.274  48.398  102.672 
Minimum  0  34.171  30.656  69.835 
Maximum  34.404  55.285  49.268  104.583 
Average  2.176  48.482  42.487  93.146 










































0  6.49  0  6.49  0  6.49  0  6.49 
1.81  6.507  1.6  6.507  2.28  6.507  2.23  6.507 
6.59  6.542  4.1  6.523  4.32  6.531  3.16  6.525 
8.63  6.562  5.8  6.532  8.58  6.56  4.93  6.542 
9.31  6.573  10.7  6.583  18.54  6.632  7.04  6.563 
11.34  6.594  18.9  6.665  19.14  6.654  8.41  6.584 
13.62  6.615  21.01  6.675  20.28  6.675  11.56  6.605 
17.33  6.645  23.111  6.708  22.26  6.697  12.7  6.615 
19.33  6.665  26  6.73  26  6.73  14.5  6.633 
23.07  6.698  35.72  6.768  34.44  6.769  16.13  6.645 
25.07  6.719  40.92  6.791  36.36  6.79  16.76  6.655 
26  6.73  44.32  6.8  45.6  6.827  19.18  6.677 
35.98  6.77  47.42  6.818  47.7  6.836  22.02  6.698 
40.03  6.790  52.83  6.856  63.62  6.9  24.05  6.719 
52.46  6.846  55.53  6.867      26.3  6.738 
58.23  6.867  60.43  6.885      29.2  6.749 
61.80  6.886  63.62  6.9      33.6  6.77 
63.62  6.9          39.08  6.791 
            43.92  6.81 
            47.14  6.828 
            51.15  6.846 
            53.28  6.856 
            55.75  6.867 
            57  6.877 
            58.74  6.886 




Tab. 6. Verwendete Alters‐Tiefen Daten der  Sektion Vegora    (niedrigauflösendens Tuning: L*und  γ‐Ray‐Log vs. 
Insolation und Exzentrizität, hochauflösendes Tuning:   L*und γ‐Ray‐Log vs.  Insolation und Exzentrizität) und der 














































0.8  6.023  0.8  6.023  141.1  3.33  141.1  3.33  141.1  3.33 
4.29  6.05  2.34  6.042  141.86  3.38  142  3.384  142.418  3.387 
6.26  6.061  4.29  6.05  145.52  3.483  142.54  3.439  145.6  3.503 
11.88  6.099  6.26  6.061  148.18  3.58  144.928  3.538  148.18  3.58 
22.93  6.172  8.37  6.079  151.85  3.648  148.18  3.58  157.16  3.81 
40.77  6.27  9.75  6.089  161.86  3.889  155.069  3.729  161.83  3.923 
43.35  6.287  11.88  6.099  165.1  3.956  161.226  3.829  167.97  4.04 
49.11  6.329  15.51  6.119  175.54  4.18  175.54  4.18  170.67  4.096 
52  6.351  18.89  6.138  178.92  4.29  178.92  4.29  175.54  4.18 
54.82  6.37  21.02  6.154  179.82  4.335  180.819  4.381  178.924  4.29 
58.32  6.391  21.84  6.163  182.27  4.48  182.27  4.48  181.071  4.417 
61.82  6.412  22.93  6.172  191.26  4.62  191.26  4.62  182.27  4.48 
65.11  6.442  27.07  6.194  197.74  4.69  203.35  4.8  191.26  4.62 
    28.88  6.204  203.35  4.8  215.1  4.89  203.15  4.8 
    30.67  6.214  215.1  4.89  221.2  4.98  215.1  4.89 
    32.91  6.225  221.2  4.98  223.683  5.0  218.023  4.923 
    34.8  6.236  228.26  5.089  229.4  5.052  221.555  4.979 
    38.21  6.255  229.93  5.116      227.571  5.057 
    39.52  6.266           
    42.2  6.277           
    44.28  6.287           
    45.77  6.298           
    47.3  6.308           
    49.11  6.329           
    52  6.351           
    54.83  6.371           
    58.32  6.391           
    61.82  6.412           































82754  138.7 – 139.2  0.5  49.0  25.2  49.4  2.3  1467  1112  2876 
755  139.7 – 140.2  0.50  53.6  17.4  37.6  1.3  1774  1384  3823 
756  140.7 ‐ 142.0  1.50  49.0  24.2  47.5  16.9  1042  685  2044 
757  143.0 – 144.6  1.60  50.5  19.8  40.0  7.9  1588  1214  3209 
758  145.7 – 147.1  1.40  51.0  20.3  41.5  5.1  1557  1183  3177 
759  149.3 – 150.3  1.00  53.0  16.9  36.0  1.9  1825  1436  3884 
760  151.1 – 153.0  1.90  57.2  10.5  24.5  1.6  1953  1533  4564 
761  153.0 – 155.5  2.50  55.3  13.4  29.9  2.7  1864  1458  4171 
762  159.2 – 160.0  0.80  54.6  14.5  32.0  2.7  1797  1396  3959 
763  162.6 – 163.0  0.40  57.4  8.9  21.0  1.3  2072  1648  4865 
764  163.9 – 164.3  0.40  59.9  9.3  23.1  1.3  1892  1461  4718 
765  165.1 – 166.0  0.90  58.1  11.6  27.8  0.5  1906  1486  4550 
766  166.0 – 168.0  2.00  57.4  11.1  26.1  0.5  1954  1535  4587 
767  168.0 – 169.0  1.00  55.0  14.4  32.1  0.9  1900  1498  4222 
768  169.0 – 170.5  1.50  55.6  13.4  30.2  1.0  1915  1508  4313 
769  170.5 – 172.2  1.70  56.9  14.1  32.7  0.6  1796  1387  4168 
770  175.3 – 178.0  2.70  54.1  14.1  30.8  0.5  1996  1596  4348 
771  178.4 – 179.6  1.20  55.2  11.1  24.7  2.4  2021  1609  4511 
772  180.0 – 181.0  1.00  56.5  11.1  25.6  0.5  2056  1640  4726 
773  181.0 – 182.5  1.50  57.2  11.6  27.2  0.5  1976  1559  4616 
774  182.5 – 184.0  1.50  52.4  17.5  36.7  0.6  1872  1486  3933 
775  184.0 – 185.2  1.20  53.3  14.3  30.7  0.8  2042  1645  4373 
776  193 – 190.4  0.40  49.5  20.5  40.6  0.7  1834  1466  3631 
777  212 – 214  2.00  44.2  39.3  70.4  1.7  845  543  1514 
778  216.4 – 217  0.60  50.6  20.1  40.7  1.0  1817  1444  3678 
779  218 – 219  1.00  48.3  28.2  54.5  1.2  1397  1053  2702 
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